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Vorwort

Alsim Jahre 1977 der damalige Vorsitzende der Deutschen Meteorologischen Gesellschaft die Meteorologenta-
gung in Garmisch-Partenkirchen erdffnete, bezeichnete er das Thema ,Klima und Klimamodelle® als ein beson-
ders aktuelles Thema der Fachsitzung, von dem er hoffe, dafl uns die Vortrige der Tagung dem Verstindnis des Kli-
mas niherbringen mdgen.

Nun, neun Jahre spiter, lidt die Deutsche Meteorologische Gesellschaft erneut zu ihrer in dreijihrigem Abstand
stattfindenden Tagung ein, und wieder finden Sie auf dem Programm die Erforschung unseres Klimas als einen
Schwerpunkt der zu behandelnden Themen. Es ist nicht so, daff dem Programmausschuf ein Mangel an Einfalls-
reichtum zur Definition neuer Themen vorzuwerfen wire, sondern vielmehr, daf der Themenkreis Klimafor-
schung nicht an Aktualitit eingebiifit hat und derzeit dank der Férderung durch den Bundesminister fiir For-
schung und Technologie und durch die Deutsche Forschungsgemeinschaft in vielen meteorologischen For-
schungsstitten in der Bundesrepublik zum zentralen Forschungsthema geworden ist. Dies ist angesichts der Be-
deutung des Klimas und seiner mdglichen anthropogenen Verinderung durchaus zu begriiffen, und zahlreiche
Beitrige, die dem Programmausschuf zu diesem Thema vorlagen, bestitigen diese Entscheidung. Der Vorschlag
des Programmausschusses beschrinkte die Vortragsanme!dungen zum Thema Klimaforschung auf Beobachtun-
gen, Prozesse und Modelle. Anthropogene Einfliisse auf das Klima und die Wechselwirkung zwischen Klima und
Mensch bzw. Klima und Okosystem miissen einer spiteren Behandlung vorbehalten werden. Sie kénnen auf die-
ser Tagung nur am Rande beriihrt werden. Der Ubersichtsvortrag von Professor Dr. W. Bach wird jedoch diesen
wichtigen Klimaaspekt behandeln. Die Erforschung des Klimas unseres Planeten gebietet die Einbeziehung der
Ozeane, deren Wechselwirkung mit der Atmosphire einen regionalen und auch globalen Einfluf austibt. Es ist
von daher selbstverstindlich, daf} dem Fachausschuf} ,Physikalische Ozeanographie® eine mafigebliche Bedeu-
tung bei der Gestaltung des Programms zukommt. Das Thema der Tagung ,Das globale Klima und unsere Um-
welt® ist vorziiglich geeignet, die enge Verkniipfung der physikalischen Ozeanographie mit der Meteorologie zu
unterstreichen.

Die von Professor Dr. H. Fortak und Professor Dr. F. Herbert vorbereitete Sitzung iiber ,nicht-lineare Evolutions-
prozesse“ soll in ein neues Forschungsgebiet einfithren und zeigen, dal Evolutionsvorginge bei hydrodynami-
schen Systemen mit Dissipation klimabildende Bedeutung besitzen.

Die Deutsche Mcteorologlsche Gesellschaft hat in den vergangenen Jahren mehrere Fachausschiisse gegriindet.
Deren Zielist eine vertiefte Behandlung fachspezifischer anwendungsorientierter Fragestellungen auf dem Gebiet
der Umweltforschung und der Flugmeteorologie durch Kollegen mit besonderer Kompetenz in diesen Bereichen
unseres Faches. Diese Fachausschiisse sollen auch als iiberregionale Einrichtungen der Gesellschaft durch eigene
Arbeitstagungen die wissenschaftliche Entwicklung ihres Interessengebietes férdern und ein Diskussionsforum
fiir die auf diesen Gebieten titigen Meteorologen bilden. Von dieser Moglichkeit haben in den vergangenen Jah-
ren insbesondere die Flugmeteorologen regen Gebrauch gemacht. Der Arbeit der Fachausschiisse ist eine besonde-
re Sitzung der Tagung gewidmet. Die Fachausschiisse beabsichtigen, die von ihnen erarbeiteten Ergebnisse dem
groferen Kreis der Tagungsteilnehmer vorzustellen.

Die Vorbereitung des Programms der Meteorologentagung 1986 lag in den Hinden des Programmausschusses un-
ter Vorsitz von Herrn Professor Dr. M. Hantel sowie des Organisationsausschusses unter Vorsitz von Herrn Dr. /.
Lobel. Den Kollegen, die sich in den beiden Ausschiissen fiir das gute Gelingen der Tagung eingesetzt haben, gilt
unser besonderer Dank. Wiederum ist es uns durch die Unterstiitzung des Deutschen Wetterdienstes méoglich, den
Tagungsband mit den Vortragsverdffentlichungen zu Beginn der Tagung vorzulegen. Dem Herrn Prisidenten des
Deutschen Wetterdienstes sei dafiir besonders gedankt, aber auch den Vortragenden, die ihre Manuskripte termin-
gerecht eingereicht haben.

Sobleibt die Hoffnung, dag die Tagung erfolgreich verlaufen w1rd und Sie alle fiir Thre kiinftige Arbeit Gewinn aus
den dargebotenen Beitrigen ziehen.

Frankfurt am Main, den 3. Februar 1986

Prof. Dr. Hans-Walter Georgii
Vorsitzender der Deutschen Meteorologischen Gesellschaft e. V.
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ERFORSCHUNG DER KLIMA- UND UMWELTSYSTEME AUFGRUND DER ANALYSE VON EISBOHRKERNEN

Prof. H. Oeschger, Physikalisches Institut der Universitédt Bern,

Sidlerstrasse 5, 3012 Bern

EINLEITUNG

Verschiedene Umstdnde haben in den
letzten Jahren der Klimaforschung
neuen Aufschwung verliehen. Einerseits
sind es Fragen, die sich im Zusammen-
hang mit den menschlichen Eingriffen
in das Klimasystem stellen, wie die
Anstiege von CO,, Spurengasen und
Aerosolen. Andererseits erweitern
Satellitenbeobachtung, Datenbearbei-
tung und Modellierung mittels Computer
sowie Entwicklungen in der Analyse von
chemischen Spuren und Isotopenverhdlt-
nissen in Sedimenten, in organischem
Material, vor allem aber auch in pola-
ren Eisbohrkernen, das Spektrum der
Methoden des Studiums der komplexen
natiirlichen Systeme.

Ziel dieses Vortrags ist es zu zeigen,
wie uns rekonstruierte Experimente,
die die Natur in der Vergangenheit
durchgefiihrt hat, Anhaltspunkte beziig-
lich wichtiger Mechanismen geben und
es gestatten, Modelle zu entwickeln
und zu validieren.

NATUERLICHES EIS, EIN ARCHIV FUER -
NATURVORGAENGE

Im Eis der Polarkappen und der Glet-
scher ist mit grosser Aufldsung Infor-
mation liber die atmosphdrische Zusam-
mensetzung in fritheren Zeiten gespei-
chert. Die nicht gasf&rmigen Luftkom-
ponenten werden mit den Schneeflocken
ausgewaschen. Diese wandeln sich in
FirnkSrner um, die mit zunehmender
Tiefe zusammensintern, und im Firn-
Eislibergang erfolgt sodann der physi-
‘kalische Einschluss der Luftgase in
ihrer jeweiligen Zusammensetzung. Bis
heute liegen Eisbohrkerne aus Grénland
und der Antarktis vor, die Nieder-
schldge enthalten, die bis zu 150'000
Jahre vor heute gefallen sind.

DIE SAUERSTOFFISOTOPENVERHAELTNISSE
190/15%0 IN DEN WASSERMOLEKUELEN ZEIGEN

JAHRESZEITLICHE VARIATIONEN UND WIDER-
SPIEGELN DIE KLIMASCHWANKUNGEN

Bei der Verdunstung wird H2180 im ver-
gleich zu H,*°0 abgereichert, bei der
- Kondensation entsprechend angerei-

chert. Ueber den Kontinenten nimmt da-

durch der H2180-Gehalt der Luftfeuch-
tigkeit mit zunehmendem Ausregnen ab.
Dieser Effekt ist umso stdrker, je
grosser d%e Temperaturgradienten sind.
Das O-Verhdltnis zeigt somit in
den Nlederschlégen saisonale Variatio-
nen, aber auch Variationen mit klima-
tischen Aenderungen:

- Die saisonalen 18O-Schwankungen ge-
statten es, bis etwa 10'000 Jahre
zurlick Jahresschichten abzuzihlen
und Aenderungen der Akkumulation zu
erkennen.

- In allen Bohrkernen Gronlands und
der Antarktis ldsst sich sehr deut-
lich der Eiszeit-Nacheiszeitiiber-
gang erkennen (Figur 1). Die grdn-
ldndischen O-Profile_lassen sich
in diesem Bereich mit O-Profilen,
gemessen an Seekarbonaten aus _dem
Alpenraum, korrelieren. Der 18o-ver-
lauf des Vostok-Bohrkerns (Antark-
tis) zeigt bis vor das letzte Inter-
glazial (Eem) zurilick Aehnlichkeiten
mit den an benthonischen Foraminife-
rgn in Tiefseebohrkernen gemessenen
18p-verlsufen.

- pie 180-Profile der grénlindischen
Bohrkerne, wie aber auch die Konzen-
tgatlonen von Staub, Anionen und

zeigen elndeutlg, dass vor

etwa 30'000 bis 80'000 Jahren vor
heute das Klima im nordatlantischen
Raum zwischen zwei quasi-stabilen
‘'Zustédnden hin und her oszillierte,
die wahrscheinlich durch zwei ver-
schiedene Strdmungsmuster des Nord-
atlantiks bestimmt waren.

DIE GESCHICHTE DER ATMOSPHAERISCHEN
CO»-KONZENTRATION

Nach langen Vorarbeiten gelang es,
eine Messtechnik zu entwickeln, die es
ermoglicht, den CO,-Gehalt der in we-
nigen Kubikzentimetern Eis einge-
schlossenen Luft auf etwa 1 % genau zu
messen. Zwel Fragestellungen stehen im
Vordergrund dieser Forschung: "Welches
war die vorindustrielle atmosphdrische -
COo-Konzentration?" und "Gab es auch
natiirliche COj-Schwankungen?".
Folgende Antworten zeichnen sich ab:



- Fir die Periode 500 - 1800 A.D. wur-
den in der im Eis eingeschlossenen
Luft CO,-Konzentrationen von unge-
fahr 28% ppmV gemessen, mit Schwan-
kungen innerhalb der Messfehler von
+3 ppmV. Im 19. Jahrhundert begann
die COj-Konzentration anzusteigen,
vorerst wohl hauptsdchlich bedingt
durch die Rodung grosser Waldfli-
chen, z.B. auf dem nordamerikani-
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Fig. 1. 5180-Profile, gemessen an
Eisbohrkernen von Dye 3, Silidgrdnland
(0-1982 m Tiefe) und Camp Century,
Nordwestgronland (0-1370 m Tiefe).

Die Zeitskala basiert auf Annahmen von
Dansgaard et al. [1982], Science 218,
1273-1277. Speziell zu beachten sind
die schnellen, ausgeprdgten 5180-
Schwankungen im Bereich zwischen
30'000 und 80'000 Jahren.
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schen Kontinent (Figur 2). Wdhrend
den letzten Jahrzehnten scheint der
COp-Anstieg hauptsdchlich durch die
Nutzung von fossilen Brennstoffen
verursacht zu sein. Die COj-Konzen-
tration in Luftproben, die 1970 und
1960 im Eis eingeschlossen .wurden,
gestatten den Vergleich mit den di-
rekten Messungen an Luft auf Mauna
Loa, Hawaii; die gute Uebereinstim-
mung spricht sehr dafiir, dass die
CO»-Konzentration der im Eis einge-
scﬁlossenen Luft der atmosphdrischen
Konzentration zur Zeit des Ein-
schlusses entspricht. Auch iber den -
teilweise sehr raschen Anstieg von
- Spurengasen (wie CHy) geben Messun-
gen an Eisbohrkernen Auskunft.

Wdhrend der Nacheiszeit war die COp-
Konzentration einigermassen konstant
und lag im Bereich von 270 - 300 ‘
ppmV. Grosse Beachtung fand die Er-
kenntnis, dass die COj-Konzentration
vor dem Ende der letzten Eiszeit nur
etwa 180 - 200 ppmV betragen haben
muss. Diese Beobachtung l&ste Fragen
~aus bezliglich der Regulationsmecha-
nismen der atmosphdrischen CO%-Kon-
zentration, aber auch der mdglichen
Beeinflussung des Erdklimas durch
natiirliche CO,-Schwankungen, erfolgt
doch der Anstieg zu den hdheren

nacheiszeitlichen Werten graktisch
parallel dem durch den sl O-Anstieg
festgehaltenen Klimaiibergang. Am
Eisbohrkern von Vostok (Antarktis)
konnte durch das ''Laboratoire de
Glaciologie et Géophysique de
1'Environnement", Grenoble, gezeigt
werden, dass auch der Uebergang von
der Riss-Eiszeit zum Eem-Intergla-
zial von einem COZ-Anstieg begleitet
war, der mit demjenigen am Ende der
wWirmeiszeit praktisch libereinstimmt.

CO; CONCENTRATION IN THE SIPLE CORE
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Figur 2. Die im Eis gemessenen COp-
Konzentrationen stimmen im Bereich

Loa, Hawaii, i

1960-1970 befriedigend mit den atmo-
sphdrischen CO,-Messungen auf Mauna
%erein [Neftel et al.

(1985), Nature 315, 6014, 45-47].



BESCHLEUNIGER-MASSENSPEKTROMETRIE
ERMOEGLICHT DIE MESSUNG DURCH DIE
KOSMISCHE STRAHLUNG PRODUZIERTER
RADIOISOTOPE

14C-Messungen an Baumringen zeigen,
dass die atmosphdrische C-Konzentra-
tion nicht konstant war. Einerseits
treten von Zeit zu 2Zeit Abweichungen
von etwa 2 % wdhrend ca. 200 Jahren
auf, andererseits ldsst sich auch ein
langfristiger Trend, eine Abnahme um
etwa 8 % seit 8000 Jahren vor heute,
feststellen. Die Erkldrung filir diese
Schwankungen wurde in Aenderungen der

C-Produktion durch solare oder geo-
magnetische Modulation der kosmischen
Strahlung, aber auch in Schwankungen
der Austauschdynamik von CO; im System
Atmosphdre -~ Biosphdre - Ozean, ge-
sucht. ‘

Dank der neuen, hochempfindlichen Be-
schleunigasr-Massenspektrometrie ist es
nun auch méglich, mit 10ge (neben 14C)
ein weiteres, durch die kosmische
Strahlung produziertes Radioisotop mit
grosser Aufléﬁung in Eisbohrkernen zu
messen. Die 10Be-Profile zeigen die
Sonnenmodulation der kosmischen Strah-
lung (l11-Jahres-Zyklus), die Perioden
der ruhigen Sonne (wie das Maunder-
Minimum 1640 - 1710 A.D.) und noch
nicht v6llig verstandene hohe Konzen-
trationen in gewissen Abschnitten der
lstzten Eiszeit. Der Vergleich der
10ge-pDaten mit den C-Daten zeigt,
unter Zuhilfenahme von CO,-Kreislauf-
modellen, dass mit Sicherheit die
kurzfristigen 4C-Schwankungen
(Figur 3), aber auch mit einiger wahr-
scheinlichkeit der langfristige Trend,
Produktionsschwankungen zuzuschreiben
sind. Die drastischen Aenderungen des
Unweltsystems bei einem Eiszeit-Nach-
eiszeitiibergang haben jedoch mit
?Eosser Wahrscheinlichkeit auch zu
C-Schwankungen im atmosphdrischen
CO, gefiihrt.

C-14 CMODEL] AND C-14 [MEASURED]

~30 T T -
1200 1400 1600 1880
YEAR
Figur 3. Abweichungen der'atmosphéri—
schen C-Konzentrationen (Al4c) von

einem Standard. Gestrichelte Linie:
Baumringmessungen von Stuiver und Quay
(19801, Science 207, p. 1ll. Ausge-
zogene Linie: Modellberechnete aléc-

Werte unter der Annahme, dass_die in
einem Eisbohrkern_ gemessenen Be-
Schwankungen den C-Produktions-
schwankungen proportional sind [Beer
et al. (1983), 18th Int. Cosmic Ray
Conf., Bangalore, Aug.22-Sept.3,
Proc., Late Papers Vol. 9, 317-320].

SCHLUSSFOLGERUNGEN

Die Analyse von Eisbohrkernen mit mo-
dernsten analytischen Methoden hat es
ermdglicht, teilweise grundsidtzlich
neuartige Information iiber die Ge-
schichte des Klima- und Umweltsystems
zu erhalten. Dabei wurden nicht nur
Parameter erschlossen, die das passive
Systemverhalten charakterisieren, wie
z.B. das 180/100-verhiltnis im Wasser-
molekiil, sondern auch solche, deren
Aenderungen sich bei Klimaveridnderun-
gen méglicherweise aktiv auswirken,
wie SO4™-Gehalt (atmosphirische Trii-
bung), CO3- und CHy-Gehalte der Luft
(Infrarotabsorption) und der 1UBe-
Gehalt (solarer Einfluss auf die Erd-
oberfldche, moglicherweise korreliert
mit 10Be-schwankungen) .

Zusammen mit den anderen Entwicklungen
der Klimatologie (Satellitenbeobach-
tung, Computermodelle, Erschliessung
der Information in Sedimenten) ver-
spricht die Eisbohrkernforschung noch
vor wenigen Jahren kaum erwartete
Fortschritte auf dem Gebiet des Ver-
stdndnisses der natiirlichen Systeme.



KLIMADATEN - IHRE BEOBACHTUNG, VERARBEITUNG UND SPEICHERUNG

(Ubersichtsvortrag)

Von K. Cehak,

Ohne Beobachtungsdaten ist Klimatologie un-
denkbar, selbst eine rein theoretisch erstell-
te Klimatologie miiBte an Beobachtungen auf
ihre Richtigkeit iberpriift werden. Dies hat
auch die WMO anerkannt, indem sie ihrem Welt-
klimaprogramm durch den Teil Weltklimadaten-
programm Einleitung und gesunde Basis verlieh.
Europa ist so gliicklich, schon in sehr friher
Zeit und an vielen Orten Menschen besessen zu
haben, deren Interesse am Wetter und Klima so
groB war, daB sie regelmdRig Aufzeichnungen
tber ihre Beobachtungen fithrten. Noch bevor es
Instrumente gab, wurden Augenbeobachtungen
durchgefiihrt und festgehalten. Zusammen mit
den instrumentell durchgefiihrten spédteren Be-
obachtungen dienen sie nun als Grundlage fiir
unser Studium der Klimadnderungen in histori-
scher Zeit.

Es war ein langer Weg, bis sich eine Einheit-
lichkeit der Beobachtungen und Messungen er-
zielen lieB, ohne die eine wissenschaftliche
Verwertung der Beobachtungsdaten nicht méglich
ist. Obwohl man die Notwendigkeit der Einheit-
lichkeit erkannt hatte, lieB sie sich erst in
die Praxis einfiihren, als die Instrumentenbau-
kunst so weit gediehen war, daB die Einzelge-
rédte untereinander vergleichbar waren und das
MeBergebnis unabhdngig vom Einzelgerdt. Dann
war eine einheitliche Skala vorzugeben, damit
eine MeBangabe von jedermann verstanden und
gleichartig aufgefaBt werden konnte. Erst als
diese Voraussetzungen gegeben waren, konnten
die Beobachteranleitungen ihren Zweck erfil-
len. Von den ersten dieser Vorschriften bis zu
den Anleitungen der WMO blieben die wesentli-
chen Grundsdtze und Grundziige dann gleich, wie
immer die technischen Details auch geédndert
und modernisiert wurden, ein Zeichen, wie ein-
gehend unsere meteorologischen Vorfahren die
Beobachtungsproblematik schon studiert hatten
und eine Zielrichtung vorgegeben hatten, die
kaum einer wesentlichen Korrektur bedurfte.

Beobachtungen werden mit dem Gedanken an eine
spdtere Verwendung durchgefiinrt, die wohl von
Fall zu Fall verschieden sein wird, immer aber
eine Verarbeitung der Rohdaten in irgendeiner
Form bedeutet. Die Techniken dieser Verarbei-
tung haben im Laufe der Jahrhunderte mehr ge-
wechselt als die Beobachtung selbst und die
dafiir eingesetzten Instrumente. Kartographi-
sche Darstellungen einfacher mathematischer
Ausdriicke aus den Beobachtungsdaten gibt es
seit Jahrhunderten. Die Aufstellung mehr oder
weniger aufwendiger mathematischer Modelle
lief parallel der Entwicklung in Physik und
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Institut fiir Meteorologie und Geophysik der Universitat Wien und Zentral-
anstalt flr Meteorologie und Geodynamik in Wien

Astronomie. Sie miindete aber in der Klimatolo-
gie in Darstellungsformen der mathematischen
Statistik, die sowohl fir die Anwendung als
auch fiir die Wissenschaft einsetzbar sind. Mo-
delle aus der theoretischen Physik stehen in
der wissenschaftlichen Klimatologie heute am
bisherigen Ende dieser Entwicklung, Kombinati-
onen beider Verfahrensweisen bahnen sich an.
Die moderne elektronische Datenverarbeitung er-
mdglichte vielfach erst den Einsatz der stati-
stischen Verfahren hoheren Ranges, die Modelle
auf der Grundlage der theoretischen Physik wi-
ren ohné sie undurchfiihrbar.

Die Einfiihrung der elektronischen Datenverar-
beitung schien auch den Ausweg aus der Raumnot

- der Klimaarchive zu zeigen, bis die Datenexplo-

sion in der zweiten Hdlfte unseres Jahrhunderts
und die relative Unsicherheit der Datentrdger
aus der EDV-Technik auch dies in Frage stellte.
Der Vorteil der modernen Datenverarbeitung
liegt in der raschen Verfiigbarkeit der Daten
flir maschinelle Berechnungen, wenn sie einmal
in tbersichtlicher und leicht zugriffsbereiter
Form gespeichert sind. Es lassen sich aber
nicht alle Grunddaten auf diese Weise speichern,
weswegen zusitzlich auf andere technische Spei-
chermittel zuriickzugreifen ist, z.B. auf die
Mikrofilme. Eine Archivierung von Beobachtun-
gen ist nur sinnvoll, wenn man sich vorher von
der Richtigkeit der Daten iberzeugt hat. Daher
kommt in der heutigen Zeit der Datenpriifung
eine besondere Wichtigkeit zu. Nur mit einem
groBen Aufwand kdnnen stichhaltige Priifungen
von einigem Vollstdndigkeitsgrad vorgenommen
werden. Auch dazu ist die Behandlung des Mate-
rials mit den Methoden der Statistik notwen--
dig, wobei hier weniger komplizierte Methodik
geniigt als bei industriellen Qualitédtskontrol-
len. Dagegen erhshen die im Klimasystem wir-
kenden Rickkoppelungsprozesse den Aufwand bei
der Aufstellung der Kontrollbedingungen. Das
Endziel, eine hieb- und stichfeste, umfang-
reiche und leicht abfragbare Klimadatenbank

zu besitzen, ist nur unter hohem personellen,
maschinellen und finanziellen Aufwand erreich-
bar, weswegen es vielfach nur ein Traumziel
bleibt.



VARIATIONEN

DES _WASSERDAMPFGEHALTES IN DER UNTEREN TROPOSPHARE

zwISCHEN 200 N UND 20° s WAHREND DER LETZTEN 20 JAHRE

K.H. Weber,A.Hense,R.Glowienka-Hense,H.Flohn
Meteorologisches Institut Université&t Bonn
Auf dem Hiigel 20
53 Bonn 1

1.EINLEITUNG

Untersuchungen der langfristigen
Fluktuationen von Zustandsvariablen
der freien Atmosphdre beschrénkten
sich bisher meist auf die Temperatur
(z.B. Angell und Korshover,1983).
Wenig Beachtung fand jedoch der Was-
serdampfgehalt der Atmosphére, was
sicherlich "nicht zuletzt auf die
Schwierigkeiten der Mefitechnik dieser
Variable zurlickzufiihren ist. In
letzter Zeit haben 1lediglich Angell
et.al.(1984) das Verhalten zweier US-
amerikanischer Stationen beschrieben
und dabei gerade diesem Punkt be-
sondere Aufmerksamkeit gewidmet. 1In
der vorliegenden Arbeit sollen zum
erstenmal vorl&ufige Abschatzungen der
langfristigen Variationen des Wasser-
dampfgehaltes auf quasiglobaler
Grundlage vorgestellt werden. Dieses
geschieht auf der Basis- von Trend-
untersuchungen der Jahresmittelwerte
des Mischungsverhdltnis in 700 hPa und
500 hPa an 20 tropischen Radiosonden-
(RS)-stationen. Erstes Ziel der Arbeit
ist es festzustellen, ob ein vorhan-
dener Trend reell ist und nicht etwa
auf graduelle und/oder sprunghafte
Anderungen der RS-Mefitechnik zuriick-
zufihren ist. Dies 1l&ft sich z.B.
durch den Vergleich verschiedener RS-
typen ermitteln oder durch die Analyse
der r&umlichen Verteilung des Trends.
Weiterfilhrende Ziele sind dann die
Quantifizierung des Trends sowie der
Vergleich der Fluktuationen des Was-
serdampfes mit anderen klimarelevanten
Variablen (etwa ' Lufttemperatur,
Ozeantemperaturen und Southern Oscil-
lation Index).

2. DATEN

Bisher wurden im Verlauf dieser Ar-
beit 20 RS-Stationen im Bereich 20° N
bis 20° S untersucht (Tabelle 1), die
Monatsmittelwerte fiir den Wasser-
dampfgehalt in 500 und 700 hPa, sowie
die Schichtmitteltemperatur 200/850
hPa 2zum Teil seit 1955 melden. Die
Daten sind der WMO Veréffentlichung
MONTHLY CLIMATIC DATA FOR THE WORLD
entnommen und, falls vorhanden, durch
Archivmaterial aus dem Meteoro-
logischen 1Institut Bonn ergénzt oder
korrigiert worden. Soweit bekannt sind
mindesten 3 unterschiedliche RS-typen
.im Datenmaterial vertreten : us-
amerikanische, britische und franzési-

sche., Fiir alle US-amerikanische Sonden
ist zwischen 1964 und 1965 eine mar-
kante Inhomogenit&t in den Feuchte-
werten festzustellen, die auf einer

- Anderung des Auswerteschemas fiir RS-

Aufstiege beruht (Angell et.al. ,
-1984) . Die Daten aller Us-
amerikanischen Stationen werden des-
halb erst ab 1965 betrachtet. Die

Stationen Singapore und Antofagasta
sind wahrscheinlich ebenfalls in ihren
Feuchtemessungen inhomogen mit einem
Sprung um 1970-72, Alle weiteren
Reihen weisen in den Feuchtemessungen
keine offensichtlichen Diskontinui-
téten auf, dasselbe gilt fiir alle
Temperaturreihen 200/850 hPa. Die
indischen Stationen Bombay und Cal-
cutta =zeigen 1968 und 1969 &Huferst
niedrige Schichtmitteltemperaturen,
was méglicherweise mit einem Wechsel
der - Radiosonde zusammenhéngt
(Parker,1985).

3. ERGEBNISSE -
Abb.l1 zeigt fir alle 20 RS-Stationen
das Vorzeichen des linearen Trends der
Jahresmittel berechnet ab 1965 , b)
fiir die 200/850 hPa Schichtmittel-
temperatur, <c¢) fir das Mischungsver-
h&ltnis 700 hPa und d) dito in 500
hPa. Vorzeichen ohne (mit) Klammer
stehen fiir signifikante (nichtsig-
nifikante) von Null verschiedene
Trends mit einer Irrtumswahrschein-
lichkeit von 5 %, eine Null steht fiir
Trendwerte, deren Absolutwerte kleiner
als 10% des 95% Signifikanzniveaus
sind. Fast alle Stationen , bis auf
die indischen, zeigen eine Zunahme der
Temperatur und die Mehrzahl der Sta-
tionen (17 wvon 20 in 700 hPa und 11
von 20 in 500 hPa) einen positiven
Trend des Mischungsverhédltnisses
wdhrend der 1letzten 20 Jahre. Der
Temperaturtrend ist bereits gut doku-
mentiert (Angell und Korshover,1983
und Parker,1985). Der Feuchtetrend ist
nicht = auf "einen speziellen RS-typ
beschrankt: amerikanische (Yap), bri-
tische (Hongkong) und franzésische
Sonden (Atuona) zeigen einen Anstieg .
Weiterhin scheinen alle Stationen der
Inneren Tropen (+/- 10° Breite) den
stédrksten Anstieg zu zeigen. Aller-
dings fehlen momentan noch Stationen
im afrikanischen Raum und im Bereich
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des

Indischen Ozeans, um eine even-
tuelle ré&umliche Kohirenz des Trendes
noch besser herauszuarbeiten. Abb. 1c

und 4 legen es nahe,da® die beobach-
tete Zunahme des Wasserdampfgehaltes
in den Tropen wahrscheinlich ein reel-
ler Vorgang ist. Tabelle 2 gibt den
mittleren Trend der 21 Stationen fiir
die drei untersuchten Gréfen a) mit
den indischen Stationen und b) ohne
sie. Nimmt man als reprdsentatives
Jahresmittel des Mischungsverhdlt-
nisses in 700 hPa und 500 hPa einen
Wert von 5 g/kg bzw 1.5 d/kg, so be-
deuten die Zahlen in Tab.?2 einen An-
stieg von 0.6 g/kg (entsprechend ca.
10%) in 700 hPa und von 0.3 g/kg (ca.
20%) in 500 hPa wihrend der letzten 20
Jahre.
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Tabelle 1

Stationsname WMO-Nr. Zeitraum Sondentyp

Distribution of the RS-Stations used
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45604
48694
91413
91334
91376
91245
91285
94027
94294
91925
91938
80222
85442
83755
78526
72250
65578
63740
43003
42809

1955-1984
1961-1982
1959-1984
1958-1984
1961-1984
1955-1984
1955-1984
1957-1973
1955-1984
1967-1984
1962-1984
1961-1984
1957-1984
1968-1984
1955-1984
1955-1984
1957-1984
1955-1984
1955-1984
1955-1984

Hongkong
Singapore
Yap

Truk
Majuro
Wake

Hilo

Lae
Townsville
Atuona
Tahiti
Bogota
Antofagasta
Rio

WU W

San Juan
Brownsville
Abidjan
Nairobi
Bombay
Calcutta

inhomo. 1970

" 1964
1964
1964
1964
1964

Tabelle 2 a) b}

Trend mqqq 0.031
. Trend mgqq °~°i§ 0.034 (K /
Trend Tyg0/g50 0.0 :

1972

inhomo. 1964
" 1964

inhomo.

0.037 (g/kg a)
0.015 (g/kg a)

a)



DIE STATISTISCHE ABSCHKTZUNG DES REINEN UND AQUIVALENTEN CO, - SIGNALS

IN KLIMATOLOGISCHEN ZEITREIHEN

Christian-Dietrich Schénwiese

Institut fur Meteorologie und Geophysik der Universitdt Frankfurt a.M.

1 DER DETERMINISTISCHE ASPEKT

Das Problem der anthropogenen Klimabeeinflussung
mit allen seinen méglichen sozioskonomischen Fol-
gen steht weltweit im Blickpunkt des Interesses.
In diesem Rahmen finden die klimarelevanten Spu-
rengase besondere Beachtung (DWD 1985, 1984;
WMO 1979, 1984); denn es handelt sich dabei um
eine Klimabeeinflussung globalen Ausmalfles, wie
sie die Klimageschichte bisher nicht kennt.

Es ist doher verstindlich, daB in einer Vielzahl
von Klimamodellrechnungen der zu erwartende
anthropogene Konzentrationsanstieg atmosphari-
scher Spurengase simuliert worden ist um die da-
mit verbundenen Klimadnderungen abzuschitzen.
Die weitaus hiufigsten Simulierungen betreffen
eine Kohlendioxid- (CO7-) Verdoppelung (i.a. 300
+600 ppm), wie sie in der zweiten Halfte des kom-
menden Jahrhunderts erwartet werden kann. Die
recht unterschiedlichen Modellergebnisse divergie-
ren noch am wenigsten bei der Abschidtzung der
global gemittelten bodennahen Lufttemperatur.
Bei Vernachldssigung der extremen Ergebnisse
liegt im Fall der GCMs (general circulation mo-
dels) die Wertespanne bei 1.3 bis 4.8 K (BERGER
und TRICOT 1984; vergl. v.a. auch SCHLESINGER
1984; jeweils bezogen auf die neueren Versffent-
lichungen). Die US NATIONAL ACADEMY OF
SCIENCES (1983) hat einen Wertebereich von 3 K
1.5 K angegeben. :

Neben CO; spielen in zunehmendem Malle eine
Reihe weiterer Spurengase eine Rolle, die wie
CO, einen anthropogen bedingten Konzentrations-
anstieg aufweisen und im IR-Bereich absorbieren.
Es sind dies unter anderem troposphirisches Ozon
(O3), Distickstoffoxid (N2O), Methan (CHy), Am-
moniak (NH3) sowie die Chlorfluormethane (Freo-
ne), Tetrachlorkohlenstoff (C Cl,), Tetrafluorkoh-
lenstoff (CFy) und einige Chlor‘-‘Kohlensfoff—Was-
serstoff-Verbindungen (WMO 1984, GEORGII 1985).
Im Gegensatz zum COj-Effekt gibt es nur relativ
wenige Klimamodellrechnungen, die zugleich auch
diese weiteren Spurengase beriicksichtigen (nevere
Ergebnisse s. RAMANATHAN et al. 1985; Review
bei BERGER und TRICOT 19864). Schwierigkeiten
bereitet dabei vor allem der Einbezug eines che-
mischen Reaktionsmodells (BRUHL und CRUTZEN
1984) in ein (meist vereinfachtes) atmosphdrisch-
physikalisches Modell.

Mit dem Ziel einer zusammenfassenden Behand-
lung hat FLOHN (1978) das Konzept der "virtuel-
len CO5-Konzentration" vorgeschlagen, die (in
Analogie zur virtuellen Temperatur) den "Glashaus-
effekt" der weileren klimarelevanten Spurengase in
Form eines additiven fiktiven CO7-Gehalts bertck-
sichtigt. In ganz entsprechender Weise kommt
WIGLEY (1984) mit Hilfe einer Modellabschétzung

fur das Jahr 1985 zu einem Wert von c. 25 ppm,
vergl. Abb. 1, der nach seiner Nomenklatur als
"Aquivalentzuschlag" bezeichnet werden kann. Dem
steht ein atmosphirischer CO2-Anstieg seit vorin-
dustrieller Zeit von ¢. 5 ppm gegenUber (vorin-
dustriell c. 280 ppm, NEFTEL 1985, SCHONWIESE
1985; Mauna-Loa-Wert 1984: 344.4 ppm, KEELING
1985; der Erwartungswert fir 1985 liegt zwischen
345 und 346 ppm). Der "tquivalente" CO7-Anstieg
in industrieller Zeit bis 1985 liegt somit in der
GrsBenordnung von 90 ppm oder rund 32 % (reiner
CO2- Anstieg rund 23 %). Im Fall einer Verdoppe-
lung der reinen CO7-Konzentration (600 ppm) er-
gibt sich allerdings ein "Aquivalentzuschlag" von
c. 250-300 ppm. Dabei darf aber nicht Ubersehen
werden, daB WIGLEY (1984) nicht alle Spurengase,
vor allem nicht das troposphirische Ozon in sein
Modell mit einbezogen hat. Die genannten Zahlen-
werte sind daher als untere Schwelle anzusehen.

2 DER STATISTISCHE ASPEKT

Angesichts der Brisanz des Spurengasproblems ist
es von vitalem Interesse, die damit verbundenen
Klimaeffekte auf Grund von Beobachtungsdaten -
somit auf statistischem Weg - im Vergleich mit
den Klimamodellsimulationen zu verifizieren (ggf.
auch zu modifizieren oder zu widerlegen). Dies
kann allerdings nur dann gelingen, wenn das von
den Spurengasen induzierte Klima-Signal schon
heute nachweisbar ist. Das wird im allgemeinen
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Abb. 1: Beobachteter sowie extrapolierter Anstieg

der atmosphdrischen COp-Konzentration, ausgezo-
gen, und dquivalenter CO,-Anstieg, der auch wei-
tere klimarelevante Spurengase einbezieht, gestri-
chelt; nach WIGLEY (1984) aus DWD (1986).
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Abb. 2: Auswahl klimatologischer Zeitreihen im multiplen Regressionsmodell:"S:ST/G=Meeresoberflé'chen-
temperatur, global gemittelt; T/NH = bodennahe Lufttemperatur, nordhemisphar.lsches Mittel; M = globale
Meeresspiegelvariationen (in cm); Datenquellen s. Text. Alle Reihen tiefpaBgefiltert T>10 Jahre.

bezweifelt. Auf der anderen Seite wird dringend ge-
fordert, den spurengasinduzierten Klimaeffekt so
fruh wie moglich aufzufinden ("early detection"),
was jeden statistischen Versuch nicht nur rechtfer-
tigt sondern sogar als notwendig erscheinen laBt.

Die vorliegende Studie basiert auf den folgenden
Klimadaten (Jahresmittel-Zeitreihen): nordhemispha-
rische Mitteltemperatur seit 1851 nach JONES (1985),
SSTs (sea surface temperatures) seit 1856 im nord-
hemisphiirischen und globalen Mittel nach FOLLAND
(1984, 1985) sowie global gemittelte Meeresspiegel-
fluktuationen seit 1880 nach GORNITZ et al. (1982,
1985). Um mit Hilfe des verwendeten linearen mul-
tiplen Regressionsmodells einen hinreichend grofen
Varianzanteil der Beobachtungsdaten "erkldren" zu
konnen, wurden tiefpaBgefilterte Werte (Bereich
T>10 Jahre), vergl. Abb. 2, verwendet sowie vulka-
nische und solare EinfluBgrsBen mit einbezogen (zu
Einzelheiten s. SCHONWIESE 1983, 1984; zum Vul-
kanismus Beitrag BISSOLLI und SCHONWIESE in
diesem Heft).

Im Mittel aller Regressionsrechnungen (drei Vulka-
nismus- und vier solare Parameter, jeweils alternie-
rend) ergeben sich bezuglich der nordhemisphtri-
schen Mitteltemperatur fur "2 x CO3"-Simulationen
(300 +600 ppm): 3.25 K mit einer Standardabwei-
chung von *.58 K und einem mittleren multiplen
Korrelationskoeffizienten von r=.80+.04. Dieser
Wert verifiziert, jedenfalls im rdumlichen Mittel,
die meisten Klimamodellrechnungen, so daBl es sinn-
voll ist, auch den entsprechenden "industriellen"
Wert (d.h. bis jetzt abgeschdtzter Temperaturef-
fekt) anzugeben: 0.69 K+0.12 K. In Relation zur
beobachteten Jahr-zu-Jahr-Variabilitdt der Beobach-
tungsdaten ergibt sich daraus ein statistisches Sig-
nal-Rausch-Verhiltnis von 1.45+0.26 auf dem 95%-
Niveau und von 1.11£ 0.19 auf dem 99%-Niveau.
Auf Grund dieser Ergebnisse ist eine bedingte Nach-
weisbarkeit des CO2-Temperatur-Signals durchaus
zu diskutieren. Fur das "tquivalente" CO;-Signal
ergibt sich ein "industrieller" Wert von rund 0.9 K
und Signal- Rausch-Verhiltnisse >1 sind sogar auf
dem Niveau 99.9% signifikant.

Noch deutlicher sind die Ergebnisse im Fall der glo-
balen Meeresspiegelfluktuationen mit einem mittle-
ren "industriellen" Signal von 14.3 cm (dquivalent ca.
20 cm), Signal-Rausch-Verhdltnisse > 1 jeweils auf
dem Niveau 99.99 % signifikant. Da der beobachtete
langfristige Trend, vergl. Abb. 2, der letzten 100 J.
nur bei rund 10 cm liegt, ist hier eine Uberschiatzung
mdglich. Weit unter der Signifikanzgrenze sind die
Ergebnisse im Fall der SSTs (global und "industriell”
rund 0.2 K Anstieg, &quivalent rund 0.3 K) und im .
Ubrigen auch bei der stratosphtrischen Temperatur
trotz eines rechnerischen Abkuhlungstrends seit 1958.
* * *

Fiir die Unterstiitzung im Rahmen des deutschen
Klimaforschungsprogramms danke ich dem Bundes-
minister fiir Forschung und Technologie. Ein detail-
lierter Bericht ist im Druck ("Theoret. Appl. Clim.")
und eine regionale Untersuchung in Vorbereitung.
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ATMOSPHARISCHER FERNTRANSPORT VON ANTHROPOGENEN AEROSOLEN IN UND DURCH DIE ARKTIS

Wolfgang E. Raatz
Deutscher Wetterdienst, Zentralamt V5,

Seit Jahren beobachten wir, daB sich
wahrend des Winters und Frihjahres ein
Maximum an anthropogenen Aerosolkon-
zentrationen einstellt. Die Prdsenz
von Aerosolen driickt sich natiirlich
auch in einem Jahresgang der atmos-
phérischen Triibung aus. Dieser Rilck-
gang der Transparenz der arktischen
Atmosphdre wihrend des Friihjahres ist
bereits in den fiinfziger Jahren von
amerikanischen Wetterfliegern beob-
achtet und als arktischer Dunst

- (Arctic Haze) bezeichnet worden.
Dieser Jahresgang wiederholt sich
fast unverdndert jedes Jahr und wird
an MeBstationen in Alaska, Kanada,
Gronland und Svalbard beobachtet,
d.h. wir haben es mit einem grofB-
rdumigen, arktisumspannenden, all-
jdhrlich wiederkehrenden Phenomen zu
tun.

Die chemische Zusammensetzung dieser
Aerosole (sowie die Prdsenz von
anthropogenen Spurengasen) in diesen
Dunstschichten 1dRt auf einen Ur-
sprung in den industriellen Regionen
der mittleren Breiten schlieBen, d.h,
es muf ein atmospharischer Ferntrans-
port von Luftbeimengungen stattgefun-
den haben, der Entfernungen bis zu

10 000 km iiberbriickte.

Wir haben uns mit den meteorologi-
schen/synoptischen Bedingungen be-
faBt, die zu .einem Ferntransport aus
mittleren Breiten nach Barrow, Alaska
fiihrten (Raatz und Shaw, 1984).

Frankfurter Str. 135, 6050 Offenbach

Ausgehend von der Tatsache, daB in
Barrow erhtohte Aerosolkonzentrationen
nur episodenartig zu beobachten waren,

" fanden wir, daB diese Episoden immer in

eine Periode fielen, in der eine
arktische Luftmasse vorhanden war, d.h.
der Transport erfo]gté von Norden aus
dem Polargebiet. An Hand von zirkum-
polaren Boden- und Hohenkarten beob-
achteten wir lber der Arktis quasi-
persistente Zirkulationstypen, die fiir
mehrere Tage ahsgebi]det waren, d.h.
lang genug anhielten, um einen Trans-
port quer durch die Arktis zu bewerk-
stelligen. Und schlieBlich schien die
transportierte Luftmasse ihren Ursprung
iber den Industrieregionen zu haben,
die unter oder am Rande eines anti-
zyklonalen Einflusses lagen. Wir
folgern daraus, daB troposphdrischer
Ferntransport von Aerosolen liber Ent-
fernungen von mehreren tausend Kilo-
metern in einer antizyklonal ausgeprég-
ten Luftmasse stattfindet, in der
Trockenheit und Stabilitit die wich-
tigsten Merkmale sind.. ‘

Wir identifizierten 9 Zirkulationsty-
pen, die Ferntransport vornehmlich aus
den industriellen Regionen Europas und
der Sowjetunion erméglichen. Das we-
sentliche Merkmal dieser Ferntransport-
typen ist die Prdsenz von quasi-statio-
ndren Druckgebilden, und hierbei haben
die Antizyklonen den iiberwiegenden
EinfluB auf die Steuerung des Trans-
portes.



Der Transport der Aerosole findet am
Rande der Antizyklonen in den Zonen
erhdohter Druckgradienten statt, in
den sogenannten Transportzonen. Diese
Transportart unterscheidet sich we-
sentlich von einem Transport, bei dem
Aerosole Teil eines Druckgebildes
sind und auf Grund der Verlagerung
des Druckgebildes transportiert wer-
den. Der Ferntransport in Transport-
zonen iiber der Arktis ist mit mittle-
ren Windgeschwindigkeiten von 10 m/s
verbunden. Die Transportzonen haben
eine horizontale Erstreckung von
250-350 km und liegen in dem Niveau
600-800 hPa (Raatz et al., 1985),

Das Auftreten der Zirkulationstypen,
die den Ferntransport bewerkstelli-
gen, unterliegt einer jahreszeit-
lichen Variation. Im Winter domi-
nieren die Zirkulationstypen, die zu
sowjetischen Industrieregionen

fiihren, wdhrend im Friihjahr Zirku-
lationstypen einen bevorzugten Trans-
port aus europdischen Industriere-
gionen ermdglichen. Die Erkldrung dazu
konnen wir uns im wesentlichen aus der
Klimatologie der Antizyklonen her=
leiten.

Etwa im Oktober bildet sich die
asiatische Antizyklone iiber Ost-
sibirien und im Laufe des Winters
weitet sie sich aus und schiebt sich
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weiter nach Westen vor. Wihrend die-
ser Zeit ist die arktische Zirku-
lation zonal und zyklonal.. Es bilden
sich Transportwege zu sowjetischen
Industrieregionen.

Zum Frithjahr hin erreicht die west-
Tiche Ausbreitung der asiatischen
Antizyklone Europa, wdhrend die
ostlichen Teile der asiatischen Anti-
zyklone sogar verschwinden konnen. Die
westlichen Zellen der asiatischen Anti-
zyklone entwickeln sich oft auch zu
blockierenden Hochdruckgebieten. Zur
gleichen Zeit hat sich die arktische
Zirkulation antizyklonal/meridional
eingestellt, so daB in Verbindung mit
Blockierungen ein meridionaler Trans-
port von Europa nach Alaska stattfinden
kann,

Wdhrend des Sommers, in der Zeit ge-
ringen Auftretens von arktischem Dunst,
sind die beschriebenen Zirkulations-
typen nicht vorhanden, so daB wir
folgern, daB die jahrenszeitliche Va-
riation des arktischen Dunstes im
wesentlichen durch die jahreszeitliche
Variation des Transportmechanismusses
bestimmt wird,

Long-range trapospheric transport of
pollution aerosols into the Alaskan
Arctic. J. Clim. Appl. Meteor. 23
(1984), S, 1052-1064.

The distribution and transport of
pollution aerosols over the Norwegian
Arctic on 31 March and 4 April 1983.
Atmos. Environ, 19 (1985), S, 2135-2142.



DER EINFLUSS DES VULKANISMUS AUF DIE BODENNAHE LUFTTEMPERATUR 1781-1984

Peter Bissolli und Christian-Dietrich Schénwiese

Institut fir Meteorologie und Geophysik der Universitdt Frankfurt

1 EINLEITUNG

Die Vulkantdtigkeit als mdglicher externer
EinfluB auf die bodennahe Lufttemperatur ist
schon hdufig untersucht und diskutiert worden.
Nachgewiesen wurde eine Abkiihlung der Jahres-
mitteltemperatur um einige Zehntel K in man-
chen Datenreihen nach groBeren Vulkanausbri-
chen wie z. B. Tambora und Krakatau im Jahr
1815 bzw. 1883 (LAMB 1970) sowie Mt. Agung im
Jahr 1963 (ANGELL und KORSHOVER 1985). Ferner
sprechen auch bisher durchgefiihrte Modellrech-
nungen (ROBOCK 1978) und statistische Unter-

suchungen (SCHONWIESE 1983 und 1984) fiir einen

vulkanisch bedingten Abkiihlungseffekt.

2 DATENREIHEN

2.1 DIE BODENNAHE LUFTTEMPERATUR DER NORDHEMI-
SPHARE

Fir die vorliegenden statistischen Analysen
wurden als nordhemisphdrische Temperaturreihe
flr den Zeitraum 1781-1850 die Jahresmittel-
temperaturabschdtzungen von GROVEMAN und
LANDSBERG (1979) verwendet, ab 1851 die Mit-
telwerte von JONES (1985). Dariiber hinaus kann
fir regionale Untersuchungen auf anhand von
Gitterpunktdaten nach JONES, WIGLEY und KELLY
(1982), die den Zeitraum 1881-1980 umfassen,
von BISSOLLI (1985) zusammengestellte regiona-
le Temperaturmittelwerte zuriickgegriffen wer-
den. Jahreszeiten- und Monatsmittelwerte fir
die gesamte Nordhemisphédre, die gleichermafRen
auf den oben erwdhnten Gitterpunktdaten basie-
ren, wurden fiir die Jahre ab 1881 herangezogen
(JONES, WIGLEY und KELLY 1982).

2.2 VULKANISMUS

Zur Beschreibung der Vulkantdtigkeit sind ne-
ben dem sogenannten "dust veil index DVI"
(LAMB 1970) auch Depositionsmessungen im pola-
ren Eis (z. B. Gronland), auf denen der "aci-
dity index AI" nach HAMMER et al. (1980) be-
ruht und eine Vulkanchronologie der Smithsoni-
an Institution (SIMKIN et al. 1981) verfiigbar.
Auf Grund dieser Chronologie wurde ein neuer
Vulkanindex (SVI) berechnet und mit den friihe-
ren Abschdtzungen bzw. Messungen verglichen
(BISSOLLI 1985 und SCHONWIESE 1986). Der zeit-
liche Verlauf dieser drei Vulkanismus-Daten-
reihen (Abb. 1) zeigt, daR unmittelbar nach
einzelnen besonders starken Eruptionen ein
entsprechendes Temperatursignal (Abkihlung) zu
beobachten ist.,
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Abb, 1 : Zeitlicher Verlauf der nordhemispha-
rischen Mitteltemperatur (oben) und der ver-
schiedenen Vulkanismus-Parameter (Abkiirzungen
siehe Text). Die eingekreisten Zahlen geben
einzelne besonders markante Vulkanausbriiche
an.

3 ERGEBNISSE
3.1 HEMISPHARISCHE ANALYSE

Eine einfache Korrelationsanalyse der Vulka-
nismus-Parameter mit den nordhemisphdrischen
Temperaturdaten (Tab. 1) weist fiir alle drei
Parameter eine negative Korrelation auf, .ins-
besondere fir tiefpaBgefilterte Daten. Ent-
sprechend ist die Kohdrenz der Vulkanismus-
Parameter und der nordhemisphdrischen Tempe-
raturdaten (Abb. 2) hauptsdchlich im Bereich
T > 40 Jahre signifikant, und zwar gilt dies
nicht nur fiir die Temperaturjahresmittelwerte,
sondern auch fir Jahreszeiten- und Monatsmit-
telwerte. '

"



Tab. 1 : Korrelationen der nordhemisphdrischen
Mitteltemperatur 1781-1980 mit den Vulkanis-
mus-Parametern. Verschiebung t = 0, falls
nicht anders angegeben. a = Jahre.

Jahresmittel TiefpaBfilterung
. > 10a > 30a
DVI -0.40 -0.52 -0.57
SVl -0.12/-0.17* -0.38 -0.49
Al -0.17/-0.17$ -0.33/-0.36%* -0.51/-0.58&
* fir t = 1a.
$ Max. bei t = 1a und 4a (und 9a).
** fiir t = 12a (und 18a).
& fir t = 9a.
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Abb. 2 : Kohdrenz des Vulkanismus-Parameters
SVI und der Sommer- (gestrichelt) und Winter-
mittelwerte (ausgezogen) der nordhemisphéri-
schen Temperaturdaten nach JONES, WIGLEY und
KELLY (1982) mit Vertrauensgrenzen (80-99 %).

3.2 REGIONALE ANALYSE

Eine entsprechende Kohdrenzanalyse mit den
oben erwdhnten regionalen Temperaturreihen
zeigt, daB besonders die langperiodische Kohéa-
renz vor allem in hohen geographischen Breiten
und im Bereich kontinentalen Klimas signifi-
kant ist (BISSOLLI 1985). Auch bei der Kreuz-
korrelationsanalyse (Abb. 3) ergeben sich re-
gionale Unterschiede: wdhrend z. B. in der Re-
gion Indien die Kreuzkorrelationsfunktion des
Parameters DVI und der Lufttemperatur im Ver-
schiebungsbereich t = 0-25 Jahre nur ein ein-
ziges signifikantes Minimum bei negativer Kor-
relation bei t = 1 Jahr hat, ist bei der ent-
sprechenden Funktion fir die Region Grénland
fast im gesamten positiven Verschiebungsbe-
reich eine signifikante Korrelation festzu-
stellen. Dies deutet auf eine langere atmo-
sphdrische Verweilzeit der Vulkanpartikel in
den polaren Breiten im Vergleich zu den &qua-
tornahen Breiten hin.

* * %

Wir danken der Deutschen Forschungsgemein-
schaft fiir die Unterstiitzung dieser Studie.
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Abb. 3 : Kreuzkorrelationsfunktionen des Vul-
kanismus-Parameters DVI und jeweils einer Tem-
peraturreihe der Regionen Grénland (oben) und
Indien (unten) mit 95%-Mutungsbereichen (Mu).
Positive Verschiebung bedeutet Verzdgerung der
Temperatur gegeniiber DVI.

LITERATUR

ANGELL, J.K.; KORSHOVER, J.: J. Clim. Appl.
Met. 24 (1985), S. 937-951.

BISSOLLI, P.: Der EinfluB des Vulkanismus und
der hypothet. Variationen der Emission solarer
Strahlung auf die bodennahe Lufttemp. der
Nordhemisphire 1881-1981. Diplomarbeit, Inst.
Met. Geoph. Frankfurt 1985.

GROVEMAN, B.J.; LANDSBERG, H.E.: University of
Maryland, Dep. of Met., Pub. No. 79-181 (1979).
HAMMER, C.U. et al.: Nature 288 {1980), S.230-
235.

JONES, P.D.; WIGLEY, T.M.L.; KELLY, P.M.:
Monthly Weather Rev. 110 (1982), S. 59-70.
JONES, P.D.: Clim. Monitor 14 (1985), S. 14-21.
LAMB, H.H.: Philos. Transactions R. Met. Soc.
A266 (1970), S. 425-533.

ROBOCK, A.: J. Atm. Sci. 35 (1978), S. 1111-
1122.

SCHONWIESE, C.D.: Arch. Met. Geoph. Biokl. B32
(1983), S. 337-360.

SCHONWIESE, C.D.: Arch. Met. Geoph. Biokl. B35
(1984), S. 155-178.

SCHONWIESE, C.D.: Zur Parametrisierung der
nordhem. Vulkantdtigkeit seit 1500 (1986, in
Vorber.).

SIMKIN, T. et al.: Volcanoes of the World. New
York: Academic Press 1981.



DIAGNOSTISCHE UNTERSUCHUNGEN DER INNERTROPISCHEN KONVERGENZZONE
Eberhard Ruprecht, Institut fiir Meereskunde, Kiel

Michael Hantel, Meteorologisches Institut, Bonn

Peter Speth, Institut flir Geophysik und Meteorologie, KS1ln

1. Einleitung

Die innertropische Konvergenzzone (ITCZ) bil-

det den aufsteigenden Ast der Hadley-Zirkula-

tion, in dem Masse, Energie, Wasserdampf und
Inpuls aus der unteren in die Troposphire
transportiert wird. Satellitenbéobachtmgen
haben bestédtitgt, daB solche Transporte von
den michtigen Cumuloninben innerhalb der Wol-
kencluster durchgefihrt werden. Eine Theorie
fiir die Entwicklung der ITCZ, ihre Beschrén- .
kung auf einen schmalen Bereich, die Wechsel-
wirkungen mit den "easterly waves" und die
Einfliisse durch die Orographie existiert bis-
her nicht. Solche Unkemntnis ist der Grund,
warum die ITCZ heute in den numerischen Mo—
dellen nur wnzureichend simuliert wird, fir
das ECMAF Modell wird das von Heckley (1984)
diskutiert. Es ist deshalb das Ziel eines ge-
meinsamen Vorhabens, eine diagnostische Un-
tersuchung der ITCZ im atlantisch-afrikani-.
schen Bereich durchzuftihren mit folgenden
drei Roamponenten:

1. Position und Struktur der ITCZ

2. Wellen im Zusammenhang mit der ITCZ

3. Haushalte relativ zur ITCZ

2. Ergebnisse

Aus jedem der drei dbengenannten Kamponenten
werden die ersten Ergebnisse zur Diskussion
gestellt. Sie sollen mehr die Arbeitsmethoden
aufzeigen und noch nicht ein geschlossenes
Bild der ITCZ liefern. Wegen der Verfiigbar-
keit der Daten sind bisher z.T. unterschied-
liche Zeitperioden untersucht worden. Geplant
ist, die Bedbachtungen aus dem FGGE-Zeitraum
(Jahr ‘1979) zu verwenden.

2.1. Position und Struktur der ITCZ

Die ITCZ, das Gebiet der maximalen konvekti-
ven Aktivitdt, kann mit Hilfe von Satelliten-
daten gqut beschrieben werden. tber dem Ozean
ist die Festlequng ihrer Position aus METEOSAT-
Bildern im IR Fensterbereich im allgemeinen
problemlos durchzufiihren., Im Jahresgang (1979)
gibt es zwei vorherrschende Positionen: von
Januar bis Mai in ca. 4° N, von Juni bis No—-
verber in ca. 8° N. Der Ubergang ist abrupt.
Eine mSgliche Ursache fiir ein solches Verhal-
ten ist aus folgenden Ergebnissen abzuleiten.
Aus den Radiosondenaufstiegen von F.S. Polar-
stern im Januar 1983 und Cktcber 1983 und 1984
sind Vertikalschnitte durch die ITCZ berechnet
worden, z.B. die Horizontaldivergenz und die V
Gebiete mit positiven Auftrieb. Die Labilitit
ist im Januar um den Bereich der ITCZ be-
grenzt, dort herrscht auch gleichzeitig Konver—
genz in Bodennthe vor (Abb. 1). Im Oktcber ist
der labile Bereich wesentlich breiter. Wir
schlieBen daraus, daB das potentielle Gebiet
fiir die Entwicklung oder Verstdrkung der tro-
pischen Storungen im Oktcber griger ist als im
Januar und sich die ITCZ daher hdufiger weiter
nach Nbrden verlagern kann. Die Variation der
ITCZ-Position ist im Herbst entsprechend gri-

" Ber.

ber dem afrikanischen Kontinent ist die Lage
der ITCZ wegen des EinfluB der Orographie sehr
schwer festzulegen, selbst wenn nur die hdch-
sten Wolkenniveaus ('I‘IR < - 4o° C) beriicksich-
tigt werden. Die zeitlichen und r&umlichen An-
derungen der méichtigen Cumulonimben sollen
helfen,' den Unterschied zwischen der orogra-
phisch- und ITCZ-angeregten Konvektion aufzu-
decken. ) ’
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2.2 Wellen im Zusammenhang mit der ITCZ

Es wird heute als bekannt angenommen, daf die
"easterly waves" mitverantwortlich sind fiir
die Entwicklung der Stérungen im Bereich ITCZ.
Den Ursprung, den Antrieb und die Ursache fiir
bestimmte Bahnen sind jedoch weniger bekannt.
Aus Hovmdller-Diagrammen der transienten meri-
dionalen Windkamponenten werden die Perioden
bestimmt, in denen diese Wellen auftreten.
Nachdem solche Perioden festgelegt sind, wird
die weitere statistische Untersuchung mit
Radiosondenaufstiegen an den Stationen lings
der Bahnen der "easterly waves" durchgefiihrt.

2.3 Haushalte relativ zur ITCZ

Flir die Haushaltsrechnungen (Masse, Energie,
Wasserdanmpf) relativ zu ITCZ sind die EZMAF-
Analysen auf ihre Massenkonsistenz gepriift
worden. Als Beispiel seien einige Korrekturen
aufgefiihrt, die von den ECMWF-Analysen fiir das
Gebiet von 40° N - 40° s, 50° W - 50° E be-
rechnet wurden..Fiir jede Box der Grisge 5° Lin-
ge, ca 5° Breite, Boden bis 100 hPa wird die
3-dimensionale Divergenz ermittelt: quadrati-
scher Mittelwert fiir das gesamte Gebiet

2,93 » 107 57, Nach der Modifikation, alle
horizontalen Windkomponenten werden variiert
(Hantel und Haase, 1983), verbleibt nur noch
eine Restdivergenz von 1.53 « 101 571,
Dabei betrdgt die mittlere Znderung aller
u-Kamponenten 3,9 %, der v-Komponenten 6,7 %.
Die Struktur des Windfeldes bleibt insgesamt
erhalten,

3. Schlus

Eine Zusammenschau der Ergebnisse der drei
Karponenten soll unsere Arbeitshypothese be-
stidtigen: Die Position und Intensitdt der ITCZ
wird iber dem Ozean im wesentlichen durch die
Bahnen der "easterly waves" bestimmt. tber dem
Kontinent ist zwischen orographisch- und ITCZ-
angeregter Konvektion zu. unterscheiden. Die
ITCZ bildet ein Energiespeicher, der abhidn-
gig von der grofirdumigen Zirkulation entleert
wird, wieweit dabei beide Hemisphéren eine
Rolle spielen, sollen die Haushaltsrechnungen
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Abb., 1: Vertikalschnitt relativ zur ITCZ der
Gebiete mit positiver Auftriebsenergie
(cben), der horizontalen Divergenz im
1000 hPa-Niveau (unten) aus Radioson—
dendaten von F.S. Polarstern, Januar
1983. '
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ZEITLICHE UND RAUMLICHE VERANDERLICHKEiT DER ATMOSPHARISCHEN ENERGETIK
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1. EINLEITUNG

In vielen Studien wurde bisher der von
LORENZ eingeftihrte
Energiezyklus mit Hilfe wvon Beobach-

atmosphédrische
tungsdaten diagnostiziert. Diese
Untersuchungeh beschrédnken sich dabei
liberwiegend nur auf eine Hemisphire,
auf Teile des Energiezyklus oder auf
einzelne Jahre. In .der vorliegenden
Arbeit wird deshalb ein " langjdhriger
globaler Datensatz des ECMWF dazu
herangezogen, die Haushalte der ver-
figbaren potentiellen und der kineti-
schen Energie vollstdndig zu  be-

rechnen.

2. DATEN

Benutzt wurden operationelle Analysen
und Vorhersagen des ECMWF flir den
Zeitraum Dez. 1979 bis Dez. 1985 (Vor-
hersagen ab Sept. 1979). Diese Daten
wurden erginzt durch die FGGE III-b
Analysen des ECMWF flir die Periode
Jan. 1979 bis Nov. 1979. Eine kriti-
sche Untersuchung der energetischen
GroBen aufgrund der Daten verschiede-
ner Stadien im Analyse-Vorhersage-
System 148t erkennen, daB die Berech-
nung auf der Basis 6- oder 12-stiin-

diger Vorhersagen wahrscheinlich die

. besten Abschitzungen fir die atmos-

phdrische Energetik 1iefert, Die Wahl

der Datenquelle beeinfluBt besonders

- die Berechnung der baroklinen  Um-

wandlungsterme und der Erzeugungsterme
aufgrund diabatischer Prozesse, die

sich aus Bilanzbetrachtungen ergeben.

3. ERGEBNISSE

Globale Integrale der kinetischen und
der verfiligharen potentiellen Energie
(Fig. 1) zeigen eine geringere j#hr-
liche Schwankung als sie in fritheren
Untersuchungen gefunden wurden. In der
Qorliegenden Abschdtzung kompensieren
sich anndhernd die Jahresgidnge der
Integrale fiir die Nordhemisphire mit
denen fiir die Stidhemisphire, wihrend
in friiheren Untersuchungen die siid-
hemisphirischen Integrale kleinere Am-
plituden aufwiesen. Globale und hemi-
sphidrische Integrale der Umwandlungen
von verfligbarer potentieller Energie
in kinetische Energie weisen im Ver-
gleich zu den meisten fritheren Unter-
suchungen grdBere Jahresmittelwerte
auf, jedoch mit geringeren Jahres-

schwankungen.

‘Differenzen zwischen den Hemisphédren

bezliglich groBturbulenter Energie-
inhalte und -umwandlungen ergeben sich
hauptsédchlich aus den Beitrdgen von
planetaren Wellen (Fig. 2). Energie-
umwandlungen in  der Sﬁdhemiéphére

wihrend des ganzen Jahres und in der

" Nordhemisphire im Sommer werden von

éynoptischen Wellen mit den Wellenzah-
len 4-9 dominiert, widhrend im nord-

hemisphdrischen Winter planetare Wel-
len von gleicher Bedeutung sind wie

synoptische Wellen. Auch Energiespek-
tren zeigen Ahnlichkeiten zwischen
nordhemisphdrischen Sommerwerten und
denen aller Jahreszeiten in der Siid-

hemisphire.
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Figur 1 (oben)
.Mittlerer Jahresgang der Ener-

gien und Energieumwandlungen
fiir globale und hemisphdrische

Mittelwerte. Als Daten wurden
12-stiindige Vorhersagen heran-
gezogen. Fliir globale Mittel-
werte sind auch Ergebnisse aus
initialisierten Analysen ge-
zeigt (diinne  Linien). AZ:
zonale verf. pot. Energie, AE:
turbulente verf. pot. Energie,
KZ: zonale kinet. Energie, KE:
turbulente kinet. Energie, CA:
Unmwandlung zwischen AZ und AE,
CE: Umwandlung zwischen AE und

KE, CK: Umwandlung zwischen KE
und KZ, CZ: Umwandlung zwischen
KZ und AZ.

Figur 2 (links)

Mittlerer Jahresgang der Ener-
gien und Energieumwandlungen in
beiden Hemisphdren und Beitrige
verschiedener Wellenzahlengrup-
pen. Berechnet aus 12-stiin-
digen Vorhersagen.



VERTIKALE ENERGIEFLUSSE UND MERIDIONALER WARMETRANSPORT IM NORDATLANTIK

H.=J. Iserer und L. Hasse

Institut filir Meereskunde
Diisternbroocker Weg 20

2300 Kiel 1

1. Einleitung

Ein von BUNKER (1976) auf unregelmifig geform—

ten Fldchen definierter, umfangreicher klima-

tologischer Datensatz fiir den Nordatlantik wur—

de mit einem speziell entwickelten Verfahren

auf ein regelmiBiges 1°-Gitternetz interpoliert

uwnd wird in Atlantenform verSffentlicht
(ISEMER und HASSE, 1985, 1986). Der Datensatz

enthdlt langjshrig gemittelte Monatsfelder der

meteorologischen Basisparameter und der daraus
dbgeleiteten Energie- und Impulsfliisse an der
Grenzfléche Ozean-Atmosphire. Variationen von
verschiedenen in der ILiteratur angegebenen,
zumeist lckal kalibrierten Formeln fiir die
vertikalen Energiefliisse werden bei Arwendung
auf dem ganzen Nordatlantik studiert. Der aus
den Feldern des resultierenden Nettoenergie-
iberganges bestimmte meridionale Whrmetrans—

port im Nordatlantik dient a_tls Test der anson- .

sten unabhingig berechneten Energiefliisse.

2. Die kurzwellige EinStrahlung

In der lLiteratur herrscht im allgemeinen Uber-

einstimming, daB die von BUNKER benutzte For-
rel fiir die kurzwellige Einstrahlung tber dem

Ozean zu niedrige Werte berechnet. Eine Neube-

rechnung fiir den Nordatlantik wurde nach der

Methode von REED (1977) durchoefithrt. Das lang-

zeitliche Jahresmittel der kurzwelligen Ein-
strahlung erh&ht sich dadurch von 169 W/m2

(BINKER) auf 185 W/m2. Gleichzeitig vergrofert

sich die Amplitude des Jahresganges in den
meisten Gebieten.

3. Latenter und sensibler Wirmeflus
Die von BUNKER benutzten Parametrisierunas—

koeffizienten sind, verglichen mit MeBergebnis-

sen aus den vergangenen 15 Jahren um 13 %
bzw. 17 % zu groB. Dies entspricht im Jahres-

mittel einer Verminderung des Energieverlustes
im Nordatlantik von 15 W/m2 bzw. 3 W/mz. Mehr—-
fach wurde in der i.iteratur tber systematische
Fehler des Betrages der Windgeschwindigkeit
bei Dekodierung nach der WMO-Beaufort-ZEquiva-
lentskala berichtet. Die Arwendung der Bft.-
Skala von KAUFFELD (1981) resultiert in einer
regional und jahreszeitlich variablen Erhthung
der Windgescdhwindigkeit zwischen 0.8 und

2.2 m/s (Abb. 1). Bei Arwendung auf den gesam—
ten Nordatlantik kompensieren die systemati-
schen Abweichungen der Koeffizienten z.T. den
Fehler der Windgeschwindicgkeitsberechnung bei
Verwendung der alten Bft.-Skala.

o vy ,;in‘@g
LI BN
'f‘?;

‘?fx'\,';}‘

Abb. 1: Die Erhthung des Betrages der Windge-
schwindigkeit m/s im Januar bei
Arwendung der von KAUFFELID vorgeschla-
genen Beaufort-Aquivalentskala anstelle -
der alten WMO-Skala.

4. Nettoenergieflisse und meridionaler Wirme-

* transport ’

Die sich ergebenden Felder der vertikalen Ener-
giefllisse an der Ozeancberfliche sind in zonal
gemittelter Form in Abb. 2 dargestellt,
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Abb, 2: Der Jahresgang zonaler Mittelwerte des
Nettoenergieflusses W/ an der Ober—-
fldche des Nordatlantik als Funktion
der geographischen Breite., Positive
Werte bedeuten Energiegewinn flir den
Ozean.,

Die Unterschiede zu BUNKERs Version sind regio-
nal und jahreszeitlich variabel, im Jahresmit-

tel erhdht sich der Energieeintrag um 11 W/m2.

Dadurch wiirde sich die Richtung des meridiona-

len Warmetransports, der durch Integration zo—

nal gemittelter Jahreswerte (Abb. 3) berechnet

werden kann, am Aquator urkehren.

NETTO - ENERGIEFLUSS
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3: Zonal gemittelte Jahreswerte des Netto-
energieflusses im Nordatlantik. Darge-
stellt sind zwei Verliufe:
(gestrichelt) nach BUNKER (1976) und
(ausgezogen) die hier vorgestellte
Neuberechnung.
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Das allgemein akzeptierte Bild des meridionalen
Warmetransports (z.B. HALL und BRYDEN, 1982)
zeigt im gesamten Nordatlantik nordwédrts ge-
richteten Transport mit einem Maximum bei etwa
25° N von 1.2 £ 0.3 PW (1 PW = 10'° W). Aus
den Nettoenergiefliissen von BUNKER ergibt sich
ein Maximum von 0.9 PW bei 30° N sowie 0.3 PW
am Bquator. Die oben genannten Neuberechnmungen
ergeben am Aquator slidwdrts gerichteten Trans-
port von 0.15 PW und maximalen nordwdrtigen
Transport von 0.6 PW bei 30° N. Allerdings ver-
ursacht bereits ein systematischer Fehler von
10 W/m® im Nettoenergieflus einen Fehler des
meridionalen Warmetransports von O.4 PW am
Kquator und tberschreitet damit dort die Gr&ge
des Transports. Wehrend der Warmelbergang wvom
Stid- zum Nordatlantik aus den meteorologischen
Daten nicht mit Sicherheit bestimmt werden -
kann, diirften die grdferen meridionalen Unter—
schiede des Energieeintrages und damit die
Transporte innerhalb des Nordatlantik mit- aus-
reichender Genauigkeit feststehen.
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DIE NORDATLANTIK-OSZILLATION (NAO) IM BODENDRUCK UND IHRE BEDEUTUNG
FUR DEN ATLANTISCH-EUROPAISCHEN RAUM

Rita Glowienka-Hense
Meteorologisches Institut Université&t Bonn
Auf dem Hiigel 20
53 Bonn

1.EINLEITUNG
Basis der vorliegenden Untersuchung
ist die Bodendruckreihe des DWD. Die
Zeitreihe erstreckt sich hier iiber den
Zeitraum Januar 1881 bis September
1984. Die Daten liegen auf einem Git-
ter mit 5° Auflésung in Nord- Sid-
richtung und 10° Auflésung in West-—
Ostrichtung vor und reichen von circa
15 bis 90 .

Eine klimatologische Reihe wie die
des Bodendruckfeldes im atlantisch-
europdischen Raum ist ein Konglomerat
verschiedener Signale verschiedener
Zeit- und Raumskalen und von sogenann-
tem Rauschen. Als Signale werden hier
solche rdumlichen Strukturen bezeich-
net, die die gleiche Statistik haben.
Es wird angenommen, daf sie das Resul-
tat der gleichen physikalischen Ursa-
che sind. Die Diagnose einer Zeitreihe
ist deshalb nur méglich, wenn es ge-
lingt, einzelne r&umlich und zeitlich
kohdrente Signale zu unterscheiden.
Das Problem liegt nun darin, da® es
keine allgemeingiiltige objektive Még-
lichkeit zur Filterung solcher Signale
aus einer Zeitreihe gibt. Auch die
empirischen Orthogonalfunktionen (EOF)
genligen diesem Anspruch nicht. Sie
filtern zwar kohdrente und im Mittel
zeitlich unabhingige Grundstrukturen
aus einer Zeitreihe, aber hier besteht
die Mbglichkeit, daf verschiedene Sig-

nale mit gleicher Struktur in dem
betrachteten Gebiet nicht getrennt
werden. Fir die Bodendruckfelder

scheint dieses Problem durch die Ver-
wendung globaler EOF lésbar. Der erste
Eigenvektor (EV) wird das Signal mit
dem groften Varianzanteil an der Zeit-
reihe sein, also wahrscheinlich jenes
mit der gréften r&umlichen Ausdehnung.
In den monatlichen Bodendruckfeldern
ist dies die Southern Oscillation
(SO), (vgl. Barnett (1985)). Nun ist
die SO gerade im untersuchten atlan-
tisch-europédischen Raum - besonders
schwach., Zur Bestimmung der weiteren
EV aus der Restvarianz wird aufer der
Maximierung der erkldrten Varianz die
‘rdumliche Orthogonalitdt zu den vor-
hergehenden EV verlangt. Hier 1liegt
eine weitere Schwierigkeit dieser Ana-
lyse. Zum' einen wird eine solche Be-
_dingung zwar benétigt um das gesuchte
vollstidndige System bestimmen zu kén-
nen, andererseits erscheint sie jedoch

Schlief-
warum ver-
Antriebe zu
aber &hnlich

physikalisch wenig sinnvoll.
lich ist nicht einzusehen,
schiedene physikalische
zwar nicht gleichen

. strukturierten Signalen fiihren sollen.

2.ERGEBNISSE
Untersucht wird im folgenden der 3Zu-
sammenhang der Bodendruckanomalien im
Atlantik und in Europa. Eine vor-
gefafite Modellvorstellung und eine
rdumliche Hierachie aus zwei Schritten
sollen helfen, ein isoliertes Signal
aus der Bodendruckreihe zu filtern.
Die Modellvorstellung griindet darauf,
da®y der europdische Kontinent durch
die beiden quasistationdren Zentren
Islandtief (IL) und Azorenhoch (AH)
wesentlich beeinflufft wird. Ferner ist
bekannt, daf eine negative Druckkorre-
lation 2zwischen den beiden Zentren
zumindest im Winter existiert (wWallace
und Gutzler 1981). Sie wird als Nord-
atlantik Oszillation (NAO) bezeichnet.
Zunidchst wurden deshalb Monatszeitrei-
hen der Breitenlage und des Zen-
traldrucks von IL und AH im Sektor-
mittel 70° W bis 10° W erstellt. Die
Korrelationen zwischen den Zeitreihen
bestatigen die negativen Druckkorrela-
tionen fir jeden Monat (Glowienka,
1985). Zudem zeigt sich eine positive
Korrelation beziiglich der Breitenlage
der beiden Zentren ebenfalls fiir das
gesamte Jahr. Diese Korrelationen sind
zwar hochsignifikant erklédren aber nur

einen Teil der Varianz der vier Zeit-
reihen. Um nun méglichst nur einen
einzigen 1Index zu finden, der die
Korrelation zwischen den Zeitreihen
beschreibt, wird eine EOF-Analyse der
Zeitreihen durchgefihrt und zwar . fiir
jeden Monat unabh&ngig. Der erste EV

in jedem Monat beschreibt die obenge-

nannten Korrelationen und das mit
einer erklédrten Vvarianz an den Zeit-
reihen zwischen 50 und 60%. Zusam-

mengefaflt bedeutet die Struktur dieses
EV, daff IL und AH die Tendenz haben,
sich gemeinsam nach Norden oder Siden
zu bewegen und dap sie sich verstéar-
ken, sofern sie sich nach Norden ver-
lagern. Verst&rken bedeutet dabei fir
das IL eine Druckabnahme und fiir das
AH eine Druckerhéhung. Dieser Zusam-
menhang wird als NAO definiert und die
Zeitamplitude . des ersten EV, die ja
keine weiteren Varianzanteile enthilt,
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als NAO-Index. Die EOF-Analyse der
vier Zeitreihen stellt die erste Stufe
in der obengenannten r&dumlichen Hiera-
chie der Signalsuche dar. Als zweiter
Schritt wird fiir jeden Monat eine EOF-

Analyse des Bodendruckfeldes (FELD-
EOF) im gesamten atlantisch-euro-
pdischen Raum bis etwa 60° E -mit
Ausnahme eines Gebietes im Siidosten-

vorgenommen. Den Zusammenhang zwischen
dem oben definierten NAO-Index und den
Amplitudenzeitreihen der ersten drei
FELD-EOF zeigen Kreuzspektralanalysen.
Flir die Monate Januar bis Juli hat der
Index im gesamten Spektralbereich eine

hohe £Kohédrenz mit der Amplitude der
ersten FELD-EOF und im Dezember mit
der der zweiten FELD-EOF. Ein Ver-

gleich des ersten EV im Januar mit dem
zweiten im Dezember zeigt, daft beide
die gleiche Struktur aufweisen, Die
Gegeniliberstellung der Januar und Juli
EV-Felder macht deutlich, dafy die
Ausdehnung der Einflufdsphdre der NAO
auf den europdischen Kontinent im Juli
geringer ist. In den Monaten August
bis November 1&Rt sich nicht eindeutig
eine FELD-EOF mit dem AO-Index in
Verbindung bringen. In diesen Monaten
haben mindestens zwei FELD-EOF einen
signifikanten Anteil an der Regression
des Index. Fiir die Monate Dezember bis
Juli 1&Bt sich jedoch eindeutig die
Struktur des Signals NAO im atlan-
tisch-europdischen Raum als Struktur
der mit dem Index kohédrenten EOF deu-
ten. Trotz der obengenannten Einwénde
beziliglich der r&umlichen Orthogonali-
tdt bei der Deutung der Restvarianz
kommt in diesem Fall offenbar auch der
zweiten - FELD-EOF im Dezember die Be-
deutung eines Signals zu. Die Ab-
bildung 1 =zeigt die Summe aus dem
mittleren Bodendruckfeld im Monat Ja-
nuar und dem ersten EV multipliziert
mit dem oberen bzw. unteren Amplitu-
dendezil. Es wird deutlich, da® hier
durch den EV die Verlagerung der Zen-
tren IL und AH beschrieben wird und
daft die nérdlichere Lage mit einer
gréferen Intensitdt der beiden Zentren
verbunden ist. Die gréfte negative
Amplitude des ersten EV im Januar d.h.
eine besonders starke Intensitdt von
IL und AH trat im Januar 1983 auf, die
Amplitude lag um 20 % iber dem néachst-
hohen Wert von 1916. Dies spricht
dafiir, dap fiir die beobachteten Anoma-
lien der mittleren Breiten der Nordhe-
misphére im El Nino-Jahr 1982/83 (z.B.
von Storch 1985, Hense 1986) nicht
unbedingt das El Nino-Ereignis allein
verantwortlich war, sondern vielmehr
auch die NAO.

3.ZUSAMMENFASSUNG

Zusammenfassend 1&ft sich somit sa-
gen, daf® mit der NAO ein Phé&nomen
existiert, daf® auf dem Atlantik das
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ganze Jahr Gber existiert und zumin-
dest in den Monaten Dezember bis Juli
eine direkte Kopplung mit dem europdi-
schen Raum hat. :
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MULTIVARIATE STATISTISCHE UNTERSUCHUNGEN ZUR PALAOKLIMATOLOGIE MITTELEUROPAS

Wolfgang Birrong

Institut fir Meteorologie und Geophysik,

1 ALLGEMEINES

Mit Hilfe paldoklimatologischer Informa-

tionen des vergangenen Jahrtausends sol-

len Rickschliisse auf das Klima vor Be-
ginn des instrumentellen Zeitalters (ca.
1700) gezogen werden. Dabei erfolgen zu-
ndchst detaillierte Untersuchungen der
Zusammenhdnge zwischen Klimavariablen
und Paléoinformatioﬁeh. Oft wird man mit
dem Problem konfrontiert werden, daB in
den Paldoinformationen Klimasignale zwar
nachweisbar, jedoch nicht stark genug
sind, um brauchbare Klimarekonstruktio-

nen durchfiihren zu kodnnen.

2  DATEN

Die verwendeten Daten stammen aus ver-
schiedenen Regionen Europas, vor allem
Mitteleuropas (Abb. 1). Die Paldodaten
(im Regelfall Wachstumsparameter von
'Biumen wie z.B. Jahrringbreiten, jahrli-
che Zuwachsraten und HolzdichteWerte;
zusdtzlich Informationen iiber die Wein-
qualitdt) wurden zum Teil der Literatur
entnommen (z.B. Delorme 1972, Hollstein
1980), der groBte Teil ist jedoch unver-
6ffentlicht und wurde von zustdandigen
Instituten zur Verfiigung gestellt (Eck-
stein 1984, Schweingruber 1985). Die Pa-
ldodaten liegen in jihrlicher Auflésung
vor und iiberdecken in etwa die vergange-
nen 1000 Jahre (teils mehr, teils weni-
ger). Die zugehdrigen Klimadaten (norma-
lerweise Temperatur und Niederschlag)
liegen in monatlicher Aufldsung vor und
iberdecken im Regelfall die vergangenen
lQO Jahre (teils mehr),

Beispiele zeigen Abb. 2a u. b.
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Abb, 2a: Zeitreihe Spdtholzdichte
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Abb. 2b: Zeitreihe Weinqualitat

(unten) Siidwestdeutschland
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s

21



3 METHODIK

Da die Pal&dogrdfBen (Zielgr3den) botani-
scher Natur sind, handelt es sich um

liber die Wachstumsperiode integrierte
vom zeitlichen Verlauf der

GroBen, die

zugehdrigen KlimagréBen (EinfluBgrdBen)
wdhrend der Wachstumsperiode abhdngen.
Schematisch

P(t)

mit P =

(hier fir 1 KlimagroBe):
= JA(T)K(t-1)dT

Paldozeitreihe, K = Klimazeit-
reihe, A = gesuchte
2 bzw,
Vorjahres bis September des jeweiligen
d.h,

reihe wird in 8 EinfluBgroBen zerlegt.

"Antwortfunktion",

dt = 3 Monate, T von April des

aktuellen Jahres, die Klimazeit-
Die EinfluRBgroRen werden zundchst in
orthogonale Funktionen entwickelt, die
daraus abgeleitete "Antwortfunktion"
wird dann in den gewohnlichen Zeitbe-
reich zuridcktransformiert und "Response-

funktion" genannt (Fritts 1976).
4 EINIGE ERGEBNISSE

Betrachten wir zundchst ein Beispiel zu
den oben erwdhnten Responsefunktionen
(Abb, 3). PaldogrdBe ist die jahrliche
max. Holzdichte., Dieser Parameter wird
in entscheidendem Ma von der Spatsom-
mertemperatur geprdgt, aber auch der
EinfluB der Frihsommertemperatur liegt
iber dem 95%-Konfidenzniveau (beide Ein-
fliisse positiv). Die Temperatur des Vor-
jahres wirkt sich hingegen negativ auf
daf
diese Effekte nicht nur im zeitlichen
Mittel (oberes Bild),

zeitlichen Verlauf (darunter) auftreten,

unsere Paldogrofle aus. Man sieht,

sondern auch im

Weitere stichwortartige Resultate:

Die Weinqualitdt (Slidwestdeutschland)
zeigte eine positive Kopplung mit den
Temperaturen des Sommerhalbjahres(gr53‘
ter EinfluB im Spdtsommer) und eine
negative Kopplung mit der Temperatur
des Sommers des Vorjahres, Der Nieder-
schlag des Hoch- und Spdtsommers wirkte

sich negativ auf die Weinqualitdt aus.
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Abb. 3: Responsefunktionen

Temperaturen 3ern
Max. Holzdichte
Berner Oberland

EinfluBgroBen:
ZielgroBe:

Abszisse: Zeit (Apr/Mai Vorjahr bis
Aug/Sep aktuelles Jahr)
modifizierte, normierte
multiple Regressions-
koeffizienten

Ordinate:

oberes Bild: gesamter Vergleichs-
zeitraum

3 iUbergreifende Teil-
zeitrdume

darunter:

(multiple Korrelationskoeff, >0.8)
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STATISTISCHE ANALYSE SAKULARER TEMPERATURREIHEN

Jiirgen Malcher

Institut fiir Meteorologie und Geophysik der Universitdt Frankfurt

1 DATENBASIS UND DATENZUVERLASSIGKEIT

Als Grundlage fiir die statistische Ana-
lyse dienen 114 Zeitreihen der boden-
nahen Lufttemperatur aus Europa. Diese
umfassen mindestens den Beobachtungs-
zeitraum 1881-1980, Um nicht-meteorolo-
gische Einfliisse, wie z. B. Stations-
verlegungen, von wirklich klimatolo-
gischen Anderungen zu trennen, werden
mehrere, sich gegenseitig ergdnzende
Homogenititstests (SCHONWIESE und MAL-
CHER, 1986) angewandt. Fir die weitere
Analyse. werden nur die Zeitreihen be-
nutzt, deren Homogénitét aufgrund der
Testergebnisse als wahrscheinlich anzu-

sehen ist,

2 ANALYSE AUSGEWAHLTER STATISTISCHER
PARAMETER

Untersuchungen von langjdhrigen Tempe-
raturtrends zeigen teilweise ein recht
kompliziertes Bild, denn die langperio-
dischen Schwankungen liefen nicht in
allen Regionen Europas phasengleich ab.
Als Beispiel sei das Maximum zur Mitte
dieses Jahrhunderts genannt, welches in
Skandinavien und Island um ungefdhr

15 Jahre frﬁhér einfrat als in Mittel-
europa; dabei nahm die Amplitude des

Temperaturanstiegs nach Norden hin zu.

Als MaB fir die rdumlichen Zusammen-
hdnge zwischen den bedbachteten Tempe-
raturvariationen kann die Entfernung
dienen, bei der die Korrelation (Pro-
dukt-Moment-Korrelationskoeffizient
nach Pearson)auf 0.7 abgefallen ist

(das entspricht ca., 50 % gemeinsamer

Varianz). Diese charakteristische Ent-
fernung kann von linearen Regressions-

modellen geliefert werden. Die Auswer-

© tung zeigt, daB sie von niederen zu ho-

heren Breiten hin und vom Bereich mari-
timen in Richtung kontinentalen Klimas
kontinuierlicﬁ ansteigt.Dementsprechend
liegt das Maximum in Nordskandinavien,
d., h, in diesen geographischen Regionen
ist die rdumliche Kohdrenz der Tempera-
turvariationen am groBten. Das geo-

graphische Muster bleibt stationdar.

Die Jahr-zu-Jahr Temperaturvariabilitit
(ausgedrickt durch die Varianz) zeigt
dasgleiche geographische Verhalten wie
die rdumliche Kohdrenz., Auch in diesem
Fall ist das Muster stationdr, obwohl
diese KenngroBe zeitlich nicht liberall
konstant ist. Wihrend bei den meisten
skandinavischen Stationen keine éusge-
prdgten Fluktuationen zu erkennen sind,
fiel bei den meisten mitteleuropdischen
die Variabilitdt zu einem absoluten Mi-
nimum um 1900 signifikant ab; danach
ist ein erneuter Anstieg beobachtbar.

Die Analyse des Persistenzintervalles
flir den Zeitraum 1881-1980 (Anzahl der
Verschiebungen, bis zu der sich def Au-
tokorrelationskoeffizient mit einer Sig-
nifikanz von 95 % von Null unterschei-
det) ergibt ein entgegengesetztes geo-
graphisches Muster: Zunahme mit abneh-
mender geographischer Breite und beim
Ubergang von kontinentalem zu mariti-
men Klima. In den Zeitrdumen vor 1881

war das Persistenzintervall fast lber-

all gleich Null.
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3 SPEKTRALE VARIANZANALYSE

Alle Zeitreihen werden einheitlich nach
zwei verschiedenen Methoden der spektra-
len Varianzanalyse unterworfen, und zwar
der Fourier-Transformation der Autokor-
relationsfunktion (BLACKMAN und TUKEY,

1958; SCHONWIESE, 1985) sowie der Maxi-
mum-Entropie-Spektralanalyse (JUNK,1982),
einschlieBlich der dazugehorigen Signi-
fikanztests.
terschiedliche Verfahren handelt,

Obwohl es sich um zwei un-
stim-
men deren Spektren erstaunlich gut iber-
ein, Da sich die Spektren bestimmter
geographischer Regionen auflerordentlich
dhneln, sich aber von denen anderer Ge-
biete charakteristisch unterscheiden,
konnen die Spektren nach Regionen klas-
sifiziert werden. Abb. 1 enthilt die
geographischen Bereiche mit weitgehend
einheitlichem spektralen Schwankungsver-
halten; Tab.

signifikanten Peaks.

1 listet die zugehdrigen
Diese Klassifika-
obwohl

sich die Spektren mit der Zeit veran-

tion bleibt nahezu stationar,

dern.

Um die zeitliche Stabilitdt der Spektren
beurteilen zu kénnen, werden dynamische
Varianzspektren berechnet. Dazu wird
die gesamte Zeitreihe in mehrere sich
iiberlappende Teilreihen gleichen Umfangs
unterteilt und jede einzelne spektral
analysiert, Diese zeitlich gleitende Me-
thode ermdglicht Aussagen dariiber, wel-
che Perioden bzw. Signale in welchen
Auch

hier zeigen benachbarte Stationen einen

Zeitintervallen signifikant sind.

gleichsinnigen Verlauf,

4 SCHLUSSBEMERKUNG

Die hier vorgestellten Ergebnisse sind
Teile einer globalen Analyse, die im
Rahmen des EG—Klimaforschungsprogramms
durchgefihrt worden ist, Ein ausfihr-
licher Bericht ist in Vorbereitung. Ur-
sdchliche Studien haben begonnen (BMFT-

Projekt).
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Abb, 1: Regionale Klassifikation der
Spektrentypen von Europa fir den zejt-
raum 1881-1980. Ein Punkt reprdsentiert
die geographische Lage einer Leitreihe,

Klasse Periode (Signifikanz)

[

I

II
III
IV

v

V1
VII
VIII

PNwWwWhNDINN
e o o o o & o

VMO UVNWw~N WU

—

7.1,2.3 (90)

Tab., 1: Perioden (in Jahren) von spek.
tren,bei denen die Varianzmaxima die in
Klammern angegebenen SignifikanZniveaus
Uberschreiten. Peaks mit einer Signjfj.
kanz < 90 % und der Periode o bleiben
unberiicksichtigt.
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ZEITREIHEN- UND KOMPOSITANALYSE KQUATORIALER SCHIFFSBEOBACHTUNGEN

Heribert Fleer und Udo Schneider

Institut fiir Meteorologie der Technischen Hochschule Darmstadt

Die von Zeit zu Zeit in den Tropen auftreten-
den katastrophalen Diirren und Oberschwemmungen
stehen in engem Zusammenhang mit Anomalien der
Walker-Zirkulation, einer thermisch direkten
dquatornahen Zonalzirkulation. Diese Anderungen
treten in Verbindung mit der Siidlichen Oszilla-
tion und dem E1 Nino Phdnomen auf. Besonders
stark ausgeprdgte Anomalien im Niederschlag,

im Luftdruck und in der Meeresoberflichentempe-
ratur treten im dquatorialen Pazifik auf. Zur
ndheren Analyse der zeitlichen und rdumlichen
Verteilung der Meeresoberflichentemperatur und
des Windes im tropischen Pazifik wurden die
synoptischen Schiffsmessungen aus dem Zeitraum
1872-1983, die freundlicherweise vom Seewetter-
amt Hamburg des DWD zur Verfiigung gestellt wur-
den, gepriift und aufbereitet.

Die Varianzspektren der Zeitreihen der Meeres-
oberflachentemperatur und der Zonal- und Meri-
dionalkomponente des Windes weisen ein breites
Maximum im Periodenbereich von 2-7 Jahren auf,
mit einer Bevorzugung des 5-jdhrigen Intervalls,
die bereits in den Zeitreihen des tropischen
Niederschlags und des Luftdrucks (Fleer,1981)
nachgewiesen werden konnte. In diesem Bereich
treten erwartungsgemdB die signifikantesten
Wechselwirkungen zwischen Meeresoberflachentem-
peratur, zonaler und meridionaler Windkomponen-
te, Niederschlag und Luftdruck auf. Die Phasen-
beziehungen zwischen diesen Elementen lassen er-
kennen, daB es Gebiete gibt, in denen die Druck-

und Winddnderungen den Niederschlags- und Meeres-

oberflachentemperaturschwankungen, die etwa zur
gleichen Zeit auftreten, vorauseilen.

Zur Untersuchung der Entwicklung von E1 Ninos
wurden Komposits der Felder der Meeresoberf1a-
chentemperatur und des Bodenwindes erstellt.

Die Komposits umfassen den Zeitraum von einem
Jahr vor (-1) bis einem Jahr nach (+1) dem E]
Nino-Ereignis. Die Ereignisse wurden nach der

Anomalie der Meeresoberfldchentemperatur im

dquatorialen Bereich zwischen 130°W und 90°

als "stark" bzw. "schwach" klassifiziert. "Star-
ke" E1 Ninos mit Anomalien von mehr als 2K tra-
ten 1877/78, 88/89, 96, 99, 1902/03, 05, 14/15,
18, 30, 39, 51, 57/58, 69, 72/73, 76 und 82/83
auf. Bei den "schwachen" E1 Ninos 1880/81, 84,
91,1907, %1, 23, 25/26, 32, 41, 48, 53, 63, 65,
74/75 und 79 betrug die positive Abweichung
weniger als 2K in diesem Bereich.

Die Abb. 1a,b zeigen den zeitlichen Verlauf der
Anomalien der Zonalkomponente des Windes und der
Meeresoberfldachentemperatur in verschiedenen Ge-
bieten fiir "starke" E1 Ninos.

UFMAMJIJASOND JFMAMJJIJASONDIFMAMJIJIASON

Abb. 1 Zeitlicher Verlauf der Anomalien der Zo-
nalkomponente des Windes (a) und der Meeresober-
fldchentemperatur (b) flr das starke E1 Nino
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"Starken" Warmwasserereignissen gehen im west-
lichen Pazifik erheblich verstdrkte Ostwinde
mit Anomalien von im Mittel mehr als 2 ms'1
uber einen lédngeren Zeitraum voraus. Flr "schwa-
che" Ereignisse sind die Ostlichen Anomalien
schwidcher ausgeprdgt und von kiirzerer Dauer.

Im zentralen Pazifik treten keine signifikanten
Abweichungen auf, sowohl bei "starken" als auch
bei "schwachen" E1 Ninos treten nur méaBige Ost-
liche Anomalien auf. Die in ihrem westlichen
Teil verstdrkten Passatwinde fiihren zu einem
erhdhten Gefdlle des Meeresspiegels von Indone-
sien zur slidamerikanischen Westkiiste und somit
einem griéBeren zonalen Druckgradienten, der ge-
rade durch die Windschubspannung an der Meeres-
oberfldache kompensiert wird. Der bei dem "star-
ken" bzw. "schwachen" E1 Nino im November(-1)/
September(-1) einsetzende starke Riickgang der
ostlichen Anomalien und der Obergang zu west-
lichen Abweichungen fiihrt, da der erhdhte Druck-
gradient nicht mehr kompensiert werden kann,
zur Ausldsung einer aquatorialen Kelvinwelle
(Wyrtki, 1975). Mit dem Eintreffen der Kelvin-
welle an der peruanischen Kiiste ist eine starke
Erwdarmung im Kiistenbereich verbunden, die bei
dem "starken" bzw. "schwachen" E1 Nino im Feb-
ruar(o)/Dezember(-1) einsetzt und sich im wei-
teren Verlauf nach Westen ausbreitet (Rasmusson
und Carpenter, 1982). Die sich ergebende Lauf-
zeit der Kelvinwelle von 2-3 Monaten wird von
Modellergebnissen, die eine Verlagerungsge-
schwindigkeit der Front der Kelvinwelle von et-
wa 2,5-$s ergeben (Harrison und Schopf, 1984),
bestdtigt.

Die Erwdrmung erreicht beim "starken"/"schwa-
chen" E1 Nino vor der Westkiiste Studamerikas im
Juli und August (0)/Mai bis August (0) mit dim
Mittel 2K/0.8K ihr Maximum. Wahrend der Zeit
der maximalen Erwdrmung an der Kiiste erreichen
die westlichen Windanomalien beim "starken" El
Nino mit 1.6 ms™' im westlichen Pazifik ihr Ma-
ximum und beginnen sich in den zentralen Pazi-
fik auszuweiten. Bei dem "schwachen" E1 Nino
gehen zu dieser Zeit die westlichen Anomalien
zurilick und ndhern sich dem klimatologischen
Jahresgang. Im September(0) 16st sich das
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Maximum der Erwdrmung von der Kiiste ab und ver-
lagert sich nach Westen. Beim "starken" EI1 ’
Nino wird die maximale Temperaturanoma]ie im
zentralen Pazifik im Dezember(0) mit liber 2K
angenommen, die westlichen Windanomalien er-
reichen in diesem Gebiet ihren Hohepunkt mit
1,5 ms!. Die Abbildungen 2a und b zeigen die
raumliche Verteilung der Anomalien in diesem
Stadium.

s

Gaogr. Braite

w's

W
LIS

Geogr. Braite

Abb 2 Rgumliche Verteilung der Anomalien des
Windes (a) im Nov.(0) und der Meeresoberflachen-
temperatur (b) im Dez.(0) fiir das "starke ET1 Nino.

Das Windfeld geht im westlichen Pazifik beim
"starken/schwachen" E1 Nino im Oktober(G)/Dezem-
ber(0) in den mittleren Jahresgang iiber. Ab Ja-
nuar(+1)/November(0) beginnt im 6stlichen Pazi-
fik ein starker Abfall der Temperaturanomalien,
im zentralen Pazifik erfolgt der Riickgang lang-
samer. Der Bereich der maximalen Temperaturano-
malie verlagert sich.unter Abschwdchung bis zur
Datumsgrenze. Im Endstadium des E1 Nino's tre-
ten ab April(1) negative Temperaturabweichungen
im Kiistenbereich auf, die sich in der Folge-
zeit entlang des Aquators ausbreiten. Im West-
pazifik treten wihrend des E1 Nino-Verlaufs

nur kleine Temperaturanomalien auf, die gegen-
sdatzlich zu den im Gstlichen Pazifik verlaufen.
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wave induced anomalous advection and the onset
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ZUR METHODE DER KORRELATIONSANALYSE IN DER KLIMAFCRSCHUNG

Harald Weingirtner

Amt flir Wehrgeophysik, Traben-Trarbach

1 PROBLEMSTELLUNG

Korrelationsanalysen sind in der Klimatologie
und angewandten Meteorologie von zentraler Be-
deutung. Der effiziente Einsatz solcher Korre-
lationsanalysen .verlangt allerdings Klarheit
bzgl. der Voraussetzungen iiber das zugrunde-
liegende statistische Modell. Der Pearson'sche
Korrelationskoeffizient ist bekanntlich nur
ein MaB fiir den linearen Anteil der Kontingenz
zwischen zwei stochastischen Variablen. Nur
wenn eine zweidimensionale Normalverteilung
vorausgesetzt werden kann, beschreibt er den
stochastischen. Zusammenhang vollsténdig. Ahn-
lich wie in den Wirtschafts- und Sozialwissen-
schaften sind aber auch in der Meteorologie
die interessierenden Parameter hiufig nicht
normalverteilt (Sicht, Bedeckungsgrad, Wind-
richtung und -geschwindigkeit). Manche Para-
meter werden praxisorientiert in Klassen ge-
gliedert und auf der Ordinalskala ihrer Rang-
folge gemiB bewertet (Sicht-, Ceiling-Klassi-
fizierung). Andere sind a priori nur auf der

Nominalskala erfaBbar (Wettererscheinungen).

Zur Bestimmung der Kontingenz zwischen me-
trisch, ordinal oder nominal skalierten Zu-
fallsvariablen soll daher ein universelles
Kontingenzmal abgeleitet werden, das aus meteo-
rologisch-statistischer Sicht einwandfrei an-
zuwenden ist., Bei v@lliger stochastischer Un-
abhidngigkeit zwischen den Variablen soll der
Kontingenzkoeffizient den Wert nﬁll, bei vol-
liger Abhingigkeit den Wert eins annehmen.
Weiter muf das KontingenzmaB unabhingig von
der gewdhlten Klasseneinteilung und vertei-
lungsfrei sein (d.h., es darf keine Voraus-
setzung Bzgl. der Wahrscheinlichkeitsdichte-

funktion der Variablen bestehen). Liegt aller-

dings der Spezialfall einer zweidimensionalen
Normalverteilung vor, muB der Kontingenzkoef-

fizient betragsmdBig gleich dem des klassi-

'schen Korrelationskoeffizienten sein.

2 KONTINGENZKOEFFIZIENT

Die Herleitung eines solchen Kontingenzkoef-
fizienten ist bei WEINGARTNER (1985) beschrie-
ben; die Idee hierzu sei kurz skizziert:
Ausgehend vom statistischen Informationsbegriff
nach SHANNON (1948) werden zur Bestimmung der
stochastischen Kontingenz zwischen zwei belie-
big skalierten diskreten Zufallsvariablen X
und Y die einzelnen Informationsentropien H(X)
und H(Y) sowie die verbundene Entropie H(X,Y)
der zusammengesetzten Zufallsvariablen (X,Y)

bestimmt. Grundlegend gilt:
HX,Y)LHX) + B(Y) v 1y

Besteht ein stochastischer Zusammenhang zwi-
schen X und Y, dann gilt: H(X,Y) < H(X) + H(Y)
und durch die Kenntnis des aktuellen Wertes
einer der Variablen erh#@lt man eine gewisse

Inforﬁation

D(X,Y) = H(X) + H(Y) - H(X,Y) (2)
iiber die andere Variable. Diese Information -

ist umso groBer, je stdrker der stochastische

Zusammenhang istj sie nimmt Werte zwischen null

und unendlich an und wird durch

RD = \|1 - e’eD(X’Y) ’ (3)

_auf das Intervall[0,7] abgebildet, so dal der

Kontingenzkoeffizient RD je nach der Stirke
des stochastischen Zusammenhangs Werte zwi-

schen null und eins annimmt,

Da die diskreten Zufallsvariablen stets nur

abzahlbar viele endliche Zustinde annehmen
) )
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konnen, ergibt sich auch stets ein D(X,Y)
kleiner unendlich und dadurch stets ein RD

kleiner 1. Mit der Maximal zu erzielenden In-

formation

By = mn {HCO, BD} ()
wird deshalb der Kontingenzkoeffizient nor-
miert:

2. Vi e-2D(X,Y) (s)

-2H
1=~ce max

so dab gilt:

R

= 0&>»D(X,Y) = ¢ (6a)
R = 14&=D(X,Y) = Hoo (6b)
3 ANWENDUNG

Die praktische Anwendung des verteilungsfreien
Kontingenzkoeffizienten in der Klimatologie
wird anhand einer Autokorrelationsanalyse der
GroBwetterlagen erldutert, Diese werden hier—
bei zu den Zirkulationstypen: Zonal, Gemischt,
Meridional zusammengefaBt und fiir Time-Lags
von 1 bis 50 Tagen werden die Autokontingenz-
koeffizienten berechnet. Durch numerische In-
tegration iber die Autokontingenzkoeffizien-

t (= die-

Jenige Verschiebung, bis zu der eine statis-

ten der Time-Lags von null bis TK

tisch signifikante Autokontingenz nachweisbar
ist) 18Rt sich die charakteristische (euler'
sche) Zeitskala bestimmen (Tabelle).

Die Erhaltungsneigung der GroRwetterlagen vari-

iert mit der Jahreszeit und ist im Sommer am

geringsten und im Winter am grtBten. Dieszeigt
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SHANNON, C.E.:

WEINGARTNER, H,:

sich auch in den Werten der charakteristischen
Zeitskala mit minimal 3,71 Tagen (Sommer) und

4,7 Tagen (Winter). Im Jahresmittel liegt die

Skala bei 3,8 Tagen.

Time-Lag | p. 55  He Wi
Fagﬂ ’

1d .856 .857 .857 .873
2 d .660 .653 .660 ,703
34d L9 (432 450,518

4 4 291 .276 .301 .382

'Sd .197 .168 .208 .282

10 4 .O46 - .076 .101

15 4 - - - .053

Zeitskala

)1 6 Ly
[Tage] 3,5 3, 3 7

Tabelle: Statistisch signifikante Autokontin-

genzkoeffizienten fiir GroBwetterla-
genklassifikation ZON, GEM, MER in
Abhdngigkeit von Jahreszeit und Time-
Lag, sowie zugehdrige charakteri-
stische Zeitskala.

A mathematical theory of
communication. - Bell.
Syst. Techn. 7. 27, 370 -
423, 623 - 656 (1948).

Korrelation und Information.
- Meteor. Rdsch. 38,1-8
(1985).



EINE GENAUIGKEITSANALYSE VON SATELLITENEXPERIMENTEN ZUR MESSUNG DER STRAH-

LUNGSBILANZ

Rolf Stuhlmann, Heinrich Knottenberg, Ehrhard Raschke, Matthias Wiegner

Institut fiir Geophysik und Meteorologie
der Universitédt zu K8ln

1 EINLEITUNG

Messungen des Strahlungshaushaltes un-

seres Planeten Erde werden seit etwa
15 Jahren mit unterschiedlichen Radio-
metern von Satelliten aus durch-
gefiihrt, um die r&umliche

des Austausches von Energie

Verteilung

zwischen
Erde und dem Weltraum und deren =zeit-
liche Anderung zu An Hand
dieser Angaben konnen Fluktuationen
regionaler  Klimaprozesse . beobachtet
und gleichzeitig ‘deren Auswirkungen
Energiehaushaltes

erfassen.

auf Anderungen des
abgeschitzt werden. Ebenfalls ' gestat-
zusdtzlich

in numerischen

ten diese Angaben eine
genaue Kontrolle des
Zirkulations-
rechneten Strahlungshaushaltes des
jetzigen Klimas. Aufbauend
Erfahrungen der vorhergehenden Experi-
1980 wunter der

Vorbereitungen

und Klimamodellen be-

auf den

mente erfolgten seit

Leitung der NASA die
eines Strahlungsbilanzexperimentes,
des Earth Radiation Budget Experiment
(ERBE), dessen Meflphase im Oktober
1984 begann (BARKSTROM 1984, p. 1170).
Bei diesem Experiment sollen erstmals
von bis zu drei Satellitenplattformen
aus gleichzeitig die Komponenten der

Strahlungsbilanz am Oberrand der Atmo-

sphire gemessen werden. Damit ist
gewdhrleistet, daB zwei- bis dreimal
wahrend jeder Tageshilfte iiber jedem

Gebiet der Erde eine Messung durchge-
fithrt wird, um somit die Fehler, die
bei ungeniigend dichten Stichproben
des Tagesganges der Strahlungsfelder

unvermeidlich sind, auf eine GrdBen-

ordnung um 10Wm-2 zu reduzieren. Neben
den groBen Vorteilen die solche Satel-

litenmessungen bieten, enthalten diese

_ aber immer noch Fehler auf Grund der

beschridnkten MeBmdglichkeiten in Bezug

auf die spektrale, winkelabhingige,
rdumliche und =zeitliche Variabilitat
der Ausgangsfelder. Eine Vorstellung

dieser Fehlerquellen in Abhingigkeit

unterschiedlicher AbtaStgeometrien ist

der Inhalt dieses Vortrages.

2 FEHLERQUELLEN

Auf Grund der spektralen Empfindlich-
keit des

enthdlt die Satellitenmessung nur eine

SatellitenmeRBinstrumentes,

mit der spektralen Sensorempfindlich-
keit gewichtete Information {iber die
spektral breitbandige Strahldichte. Es

miissen aus den spektral gefilterten
Strahldichten die ungefilterten breit-
bandigen Strahldichten abgeschiatzt

Fil-
terkorrekturfunktion bezeichnet wird,

werden. Diese Korrektur, die als
hingt von den atmosphirischen Streu-
und Absorptionsprozessen, der Boden-
reflektion, sowie der Hshe der Wolken-

oberkante ab.

Die fiir den Strahlungshaushalt rele-
vante GroBe 1ist die Strahlungsfluf3-
dichte, das Integral der Strahldich-

ten iiber den gesamten Halbraum. Die
Satellitenmessung reprédsentiert jedoch
nur die Strahldichte, die sich in
Richtung des Satelliteninstrumentes
diesem

ausbreitet. Es muB also aus

MeBwert das gesamte Integral abge-

schitzt werden. Diese als Anisotropie-
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korrekturfunktion bezeichnete Korrek-

tur ist ebenfalls vom atmosphirischen

Zustand, den spektralen Eigenschaften

des Untergrundes, sowie den mikro- und-

makrophysikalischen Eigenschaften der
Wolken abhingig.

Bei der Aufintegration der Einzelmes-
sungen zu Gebietsmittelwerten

Aufldsung von 250%250 km2

einer
sind ver-
schiedene Effekte zu beriicksichtigen,
die zu Fehlern der Gebietsmittelwerte
fihren. Diese Fehler entstehen einmal
durch die Filterung des beobachteten
Feldes auf Grund der endlich groBen
Radiometergesichtsfelder, zum anderen
durch die ungleichmiBige Verteilung
der MeBwerte innerhalb des Gebietes.
Eine weitere Schwierigkeit 1liegt in
der Beriicksichtigung des Tagesganges
der Strahlungsfelder, da polarumlauf-
ende Satelliten nur zweimal pro Tag
iiber jedem Gebiet der Erde messen.

3 DAS ERDSTRAHLUNGSMODELL

Die Abschitzung des Gesamtfehlers er-
folgt iiber ein Erdstrahlungsmodell.

BARKSTROM, B.R.1
KRIEBEL, T.j; PIETRASS, A.E.1

STUHLMANN, Ry MINNIS, Pj SMITH, B.L.1:
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Aus Strahlungstransportrechnungen
(STUHLMANN et al.  1985,p.396)
spektrale Strahl- und Strahlungsfluf3-
dichten errechnet, die
der r#umlichen und zeitlichen Vertei-

werden
gemeinsam mit
lung der Szenen die Referenzstrah-
lungsfelder bestimmen. Aus diesen las-
sen sich die Mittelwerte der Strah-
lungsfluBdichten direkt berechnen. Aus
der Simulation von Satelliteniiberflii-
gen (KRIEBEL und PIETRASS 1982) in
Verbindung mit vorgegebener Abtastgeo-
metrie, Transferfunktion und Sensor-
empfindlichkeit des Instrumentes, las-
sen sich aus den Referenzfeldern die
MeBwerte modellieren. Durch die Vorga-
be von Korrekturfuntionen lassen sich
aus den MeBwerten StrahlungsfluBdich-
ten abschitzen, aus denen die entspre-
chenden Gebietsmittelwerte
werden. Der Vergleich mit den direkt
berechneten Mittelwerten erlaubt es,
Aussagen iliber den Fehler in Abhingig-
keit der Szenenstatistik, Satelliten-
bahn, Abtastgeometrie, MeBinstrument,
Invertierungsalgorithmus und Mitte-
lungsprozef3 zu machen. -

errechnet

The Earth Radiation Budget Experiment (ERBE).
Bull. American Met. Soc.(1984), 45, 1170-1183

On the GSampling Problem in Radiation Budget
Mission. Proc. IBRASS'82 (1982) Munich

Cloud Bidirectional Reflectance Functions 3 A
Comparison of Experimental and Theoreticl Re-
sults. Appl. Opt. (1984), 24, 394-401



KL IMAWIRKSAME TRANSPORTPROZESSE IM OZEAN
Jens Meincke

Institut fiir Meereskunde der Universitat Hamburg

Heimhuder Str. 71, 2000 Hamburg 13

1 EINLEITUNG

Als klimawirksame Transportprozesse im Ozean
sind alle diejenigen Prozesse zu verstehen,
die zur Bildung von Quellen und Senken fiir
Warme, Wasser und Gase in den Oberfldchen-
schichten des Meeres beitragen und damitaktiv
Ozean und Atmosphdre koppeln. Die Kopplung
erfolgt entsprechend den beteiligten Prozes-
sen in einem extrem breiten Bereich von Raum-
und Zeitskalen. Im folgenden wird anhand von
Beispielen im globalen und mesoskaligen Be-
reich die Rolle der Transportprozesse im Kli-
mageschehen angedeutet und auf die Schwierig-
keiten hingewiesen, denen sich die Ozeanogra-
phen bei der quantitativen Beschreibung ge-
geniibersehen.

2 DAS GLOBALE THERMOHALINE SYSTEM

Das groBte zusammenhangende Zirkulationssystem
des 0Ozeans ist schematisch in Abb. 1 darge-
stellt.

Angetrieben durch Absinkbewegungen im ndrd-
lichen Nordatlantik und in der Weddell-See
und durch Auftrieb in den Zentren der hemi-
sphdrischen antizyk]ona]eh Zirkulationen der
einzelnen Ozeane Tduft eine Zirkulation ab,
die ca. 89% der Wassermassen fiir einen Zeit-
raum von bis zu einigen 100 Jahren vor er-
neutem Kontakt mit der Atmosphdre fernhdlt
und dabei die ozeanischen Becken vom Nordat-
lantik ausgehend bis in den ndrdlichen Pazi-
fik durchlauft. Der Riicktransport geschieht
in der Warmwassersphdare, d.h. den verbleiben-
den 11% der Wassermassen des Weltmeeres mit
zahTreichen Kontaktmdglichkeiten zwischen
O0zean und Atmosphdre auf Zeitskalen von Deka-

_den und weniger. Der klimatisch wichtigste

Aspekt ist die Langzeitspeicherung von Anoma-
Tien des Warme-, Wasser- und Gasbudget in den
Absinkregionen., Quantitative Abséhétzungen
sind mangels einer guten Datenbasis oder wie
im Falle des klimatisch wichtigen C02, man-
gels geniigender Kenntnisse der biologischen

]

/4
'

EUROPE-ASIA

AFRICA
>
< g
Q >

3 3 INDIAN
v =
< (2}

PACIFIC
SYIIYINY

N
)

ANTARCTICA

Abbildung 1

Idealisiertes Bild der Tiefenzirkulation (ausgezogene Pfeile)
und der Oberfldchenzirkulation (unterbrochene Pfeile). Die

offenen Kreise bezeichnen Gebiete mit Absinkbewegungen, in den
Gebieten der vollen Kreise erfolgt der Ausgleich der Tiefen-
wasserbildung durch Auftriebsvorginge (nach BROECKER et al., 1982)
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und geochemischen Prozesse bisher nicht genau.
Fortschritte sind durch die Erfassung der Aus-
breitung anthropogener Tracer sowie durch die
wihrend des World Ocean Circulation Experi-
ment geplanten Messungen absehbar.

3 WASSERMASSENTRANSFORMATION IM
EUROPAISCHEN NORDMEER

Abbildung 2 demonstriert einige mesoskalige

Details der Zirkulation in dem in Abbildung

1 allgemein als Quellregion bezeichneten Ge-
biet im nordlichen Nordatlantik.

Ereignisse durch meteorologisch induzierte
barokline Instabilitdten an den Flanken der
zyklonalen Wirbel; Bildung von salzreichem
Tiefenwasser durch Gefrieren von Meerwasser
iber den arktischen Schelfen. Klimatisch re-
Tevant sind die extremen Oberfldchenfliisse
fiir Wirme und Gase im Zusammenhang mit dem
Auftreten von Vertikalkonvektion. Die quan-
titative Erfassung der in Abbildung 2 darge-
stellten Formationsmechanismen ist bisher
nicht gelungen, da die beteiligten Zeitskalen
(einige Tage) und Raumskalen (einige Kilome-
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Abbildung 2

Idealisierte Darstellung der Prozesse, die an der Wassermassen-

transformation im Europdischen Nordmeer betei]igt sind und iiber
der Overflow zur Bildung des Nordatlantischen Tiefenwassers bei-
tragen (nach AAGAARD et al., 1985)

Um zu den Tiefenwassercharakteristika des Eu-
ropaischen Nordmeeres zu gelangen, die Aus-
gangspunkt fiir das sich weltweit ausbreiten-
de nordatlantische Tiefenwasser sind, ist das
Zusammenspiel einer Reihe von Einzelprozessen
notig: Advektion von salzreichem Wasser aus
dem Nordatlantischen Strom in die zyklonalen
Wirbel der Gronlandsee und der Islandsee;
Ausldsen der mesoskaligen Vertikalkonvektions-
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ter) unter den winterlichen Bedingungen nur
schwer experimentell zu fassen sind. Nationa-
Te Programme (wie der SFB 318 "Klimarelevante
Prozesse") und internationale Planungen fiir
ein mehrjghriges Gronlandsee-Projekt lassen
hier Fortschritte erwarten,



4 AUSWIRKUNG EINER ATMOSPHARISCHEN ANOMALIE

Die Kopplung der ozeanischen Transportprozes-
se an das Klimasystem wird besonders deutlich,
wenn eine Anomalie der atmosphdrischen Bedin-
gungen in ihrer Auswirkung auf den Ozean be-
obachtet werden kann. Solch ein Datensatz
1iegt fiir den subpolaren zyklonalen Wirbel

im nordlichen Nordatlantik vor. Eine mehr-
jahrige Nordwind-Anomalie fiihrte 1968 zu ei-
ner bedeutenden Ansammlung von polarem Wasser
nordlich von Island. Das damit verbundene Sig-
nal in Form eines Salzgehaltsminimums konnte
von 1968-1981 entlang der Kiisten Grdnlands

und Labradors bis in den Bereich von Schott-
1land, Norwegen und Spitzbergen verfolgt wer-
den. Die Konsequenz war eine Unterbrechung

der Bildung von Tiefenwasser in der Labrador-
see und im Europdischen Nordmeer, d.h. eine
kurzfristige Unterbrechung einer der Quellen
in der globalen thermohalinen Zirkulation.
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"MESSUNG" SUBSKALIGER KLIMAPROZESSE DURCH DIAGNOSE SKALIGER HAUSHALTE

Michael Hantel

Meteorologisches Institut der Universitdt

Auf dem Hiigel 20,

1 EINLEITUNG

Die Flussigkeitshaut der Erde ist die
wichtigste Komponente im Klimasystem. In Atmo-
sphidre, Ozean und Kryosphidre laufen stédndig
nichtlineare Transportvorgdnge ab. Sie bewirken
den Flu8 von Masse, Energie, Impuls, Spuren-
stoffen. Ferner sind sie die Ursache von Insta-
bilititen und Strukturbildungen (z.B. Herbert,
1986) .

Die Nichtlinearitédt der Flisse hat zur
Folge, daB Punktmessungen grundsatzlich nicht
ausreichen, um den gesamten FluB zu erfassen,
wie klein man auch den MeBabstand wdhlen mag.
Unterhalb des MeBabstandes treten subskalige
Flisse auf, die vom MeBsystem nicht aufgeldst
werden.

Die Vertikalfliisse in der freien Atmospha-
re unterhalb der synoptischen Skala sind ein
Beispiel fir solche Prozesse. Zwar gibt es For-
schungsprogramme, bei denen sie direkt (durch
Messung der Einzelfelder und numerische Aus-
fihrung der Korrelationsrechnung) bestimmt wer-
den. Forschungsprogramme k&nnen aber eine ope-
rationelle Erfassung nicht ersetzen. Das gilt
in der Atmosphdre vor allem flir die subsynopti-
schen Vertikalflisse einschlieBlich des Nieder-
schlages; seine vertikale Divergenz ist prak-
tisch gleich der Netto-Kondensationsrate. Lik-
ken in der Kenntnis dieser Flisse begrenzen die
Genauigkeit der Prognosemodelle. Es gilt aber
auch fir die mesoskaligen Eddies im Ozean
(Durchmesser 100 km, Lebensdauver einige Mona-
te), deren klimatischer EinfluB noch ungeklart
ist.

2 MESSUNG DURCH DIAGNOSE

Viele physikalische Grdfen werden nicht
direkt gemessen. Man mifit vielmehr eine andere,
leicht zugdngliche GréBe und bestimmt, unter
Ausnutzung eines gesetzmidBigen Zusammenhanges,
die gewlnschte GréBe durch Rechnung. Ein Bei-
spiel aus der Meteorologie ist die Feuchtemes-
sung durch Ablesen des trockenen und des
feuchten Thermometers. Hier wird nicht die
Feuchte gemessen, sondern die Temperatur. Die
Feuchte wird berechnet. Den Zusammenhang ver-
mittelt die Theorie des Psychrometers.

Ebenso lassen sich subsynoptische Gro&Ben
indirekt messen, indem man sie als Restglieder
aus den Haushalten bestimmt, die von synoptisch
meBbaren GroBen dominiert werden. Die Theorie
dieser seit langem bekannten Residuumsmethoden
hat nun gewisse Eigentilimlichkeiten, die sie wvon
anderen MeBverfahren unterscheiden.

34

5300 Bonn 1

3 THEORIE DER REGENFLUSSMESSUNG

Wir betrachten (Hantel, 1982) die Glei-
chung der spezifischen Feuchte (Standardnotie-
rung in p-Koordinaten, V=horizontaler Del-Ope-

rator, V=horizontaler Windvektor) :

——

3q . dgw  3g'w' , 39P _ (1)
Y RMRAR A ap p
Synoptisch Subsynoptisch

P (Einheit kg m-2 s—l) ist der VertikalfluB
von Wasser in kondensierter Form. ¢q, V, sind
synoptisch analysierte Felder, qw also der
synoptische, q'w' der subsynoptische Vertikal-
fluB von Feuchte. P setzt sich aus vielen
teils auf-, teils abwdrts transportierten Kon-
densatpartikeln zusammen, ist also auch sub-
synoptisch.

Was liegt niher, als Gleichung (1) zur
Diagnose der subsynoptischen Flisse zu nut-
zen, indem man die synoptischen Anteile durch
Vertikalintegration vom Niveau p=0 abwirts
(dort ETET;gP=O) bis zu einem Niveau p auf-
summiert und so die Summe

q'w' + gP (2)

in diesem Niveau bestimmt. Fir die Trennung
der Summe in ihre Bestandteile braucht man ei-
ne weitere Gleichung (z.B. die Wiarmegleichung)
und eine SchliefBungsannahme.

Bei der Durchfiihrung dieses einfachen Ge-
dankens wird die Tatsache genutzt, daB der
Wert von (2) auch am Erdboden durch Messung
bekannt ist. Das entspricht einer Uberbestim--
mung und gestattet eine Fehlerabschatzung
(Emeis und Hantel, 1983; Emeis, 1985; Hantel
und Emeis, 1985).

4 ERGEBNISSE

Im Rahmen der Auswertung des ALPEX-Expe-
riments wurde die Messung der drei subsynop-
tischen Warmefliisse mit relativ hoher rdumli-
cher Aufldsung durchgefihrt (Einteilung der
Atmosphdre Uber Europa in 24x24 flichenglei-
che S&dulen, jede Sdule vertikal in 10 je
100 hPa dicke Schichten). Ein Ergebnis ist in
Bild 1 dargestellt. Man erkennt, daB P utber-
all abwdrts gerichtet und praktisch tberall
divergent ist. q'w’ ist aufwdrts gerichtet und
divergent in unteren, konvergent in oberen
Schichten; dasselbe, jedoch quantitativ stdr-
ker, gilt fir T'w'.
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Bild 1 Profile der subsynoptischen Vertikalflilsse von Regén (LP), Feuchte
(g-qu’m') und Wéirme {g—zc T'w') in atmosphdrischer Siule (Grund-

Fldche 100x100 kmz) iiber Venedig im Maximum einer ALPEX-Genua—Zyklo-
ne (5. Mirz 1982, 00-24GMT). Bodenwerte der drei Fliisse gemessen,
Werte in der Hohe aus dem diagnostischen Modell bestimmt. Fehler—
balken = 1/5 der Sédulenimbalance der Haushalte von Feuchte (q) und

Wirme (T).

Dies ist nicht Uberall so. Im Bereich des
Rickens und vor Warmfronten kann T'w' abwérts
gerichtet sein (Emeis, 1985).

Wichtig ist die jetzt erzielte Genauig-
keit dieser Methode. Sie betrdgt filir die hier
gezeigte hohe Aufldsung 30 W m 2 im rms-Mittel
{iber alle Siulen. Damit ist eine Trennung von
Signal und Fehler gelungen.

5 AUSBLICK

Diese Methode wurde prinzipiell auch be-
reits im Ozean angewandt (Wunsch, 1978). Hier
gestattet sie, subsynoptische Vertikalfliisse
in der freien Atmosphdre durch Diagnose synop-
tischer Haushalte mit einem Minimum an Parame-
trisierung zu messen. Die Methode ist recht ge-
nau. Ihre systematische Anwendung im operatio-
nellen Betrieb ist die ndchste Aufgabe.
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SUBGRID - PARAMETERISIERUNG IN STROMUNGEN MIT HELIZITAT

M. Lautenschlager, D. Eppel
Forschungszentrum Geesthacht
Postfach 1160
D-2054 Geesthacht

W.C. Thacker
National Oceanographic and Atmospheric Administration/AOML
Miami, Florida 33149, USA

Im vorliegenden Beitrag wird eine Turbulenz-
parameterisierung vorgestellt, die - anders
als die konventionellen Formulierungen -
mehr die Vortexstruktur der Turbulenz be-
tont. Turbulenz wird hier definiert als
diejenigen Strémungsanteile, die in einem
numerischen Modell nicht mehr aufgelé&st
werden., Betrachtet werden helizit&tsbehafte-
te Rotationsstrukturen. Sie treten in der
Atmosphdre in allen Gr&genskalen auf, z.B.
Hurrikane, Rollenstrukturen, Tornados.
Schwierigkeiten treten auf bei der numeri-
schen Behandlung solcher Strémungen. In
einem numerischen Modell mup eine unreali-
stisch groBe physikalische Stérung vorgege-
ben werden, um einen Wirbel zu starten. Im
Vergleich zur Beobachtung werden 2zu groBe
Simulationszeiten ben&tigt, um einen Wirbel
aufzubauen, und zu kurze Lebensdauern werden

realisiert,

Diesen Wirbelstrukturen gemeinsam ist ihre
Dreidimensionalitdt. Neben der Rotation
besitzen sie noch einen Transport entlang
der Rotationsachse, d.h. die Fluidteilchen
bewegen sich auf Schraubenlinien. Die Heli-
zit4t, definiert als Skalarprodukt des Ge-
schwindigkeitsvektors mit dem Vorticityvek-
tor, ist eine weitere sensitive Gr&ge, um
die Strdmung zu charakterisieren. Sie 1ist
eine erhaltene Gr&ge wie die Kkinetische

Energie.

Die Vorticity einer Strdmung charakterisiert
die St4rke der nichtlinearen Wechselwirkun-
gen in den Navier-Stokes-Gleichungen

(v « %) v =¥ v2 -V x . Bei vorhandener

Vorticity versucht die Strémung, die mecha-
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nische Nichtlinearitdt zu begrenzen und so
einen stabilen Zustand zu erreichen. Dies
kann geschehen sowohl durch Reibung, bis die
Bewegung aufhdért als auch durch ﬁbergang zZu
Strémungskonfigurationen mit minimaler
Nichtlinearitit. Eine ideale, stabile Struk-
tur ist die Beltrami-Strdmung, in der Ge-
schwindigkeits- und Vorticityvektor parallel
zueinénder orientiert sind. Diese Strémung
besitzt maximale Helizit&t und minimale
Nichtlinearitit bei vorgegebener Geschwin-
digkeit und Vorticity:

H - |w7|-|$|-cosa - i‘\?l-m mit o = 0°, 180

0°, 180

> > > > .
Vxw = ‘v|-|m|-51na =0 mit o

Die Helizit8t einer Strémung ist also ver-
kntipft mit ihrer Stabilit&t.

Die atmosphdrischen Wirbelstrukturen ver-
schiedener Léngenskalen stehen in Wechsel-
wirkung, wdhrend in einem Simulationsmodell
aufgrund der endlich feinen Gitteraufl&sung
nur die Wechselwirkung zwischen den grége-
ren, im numerischen Gitter reprisentierten
Ldngenskalen enthalten sein kann. Der Ein-
flup der Bewegung im Subgrid-Bereich, d.h.
der im Gitter nicht mehr aufgel&sten Gr&gen-
skalen, muf parameterisiert werden. Den
Subgrid-Wirbeln kann ein bevorzugter Schrau-
bensinn durch Topographieeffekte, Konvektion
und Corioliskraft aufgeprigt und somit Sub-
grid-Helizit4t erzeugt werden. Aufgrund
obiger Argumentation wird erwartet, dap die
Berilicksichtigung der Subgrid-Helizit&ts~
strukturen einen stabilisierenden Einflug

auf die im numerischen Modell reprédsentierte




Bewegung hat, wenn die helizit&tsbehafteten
Subgrid-Wirbel &hnlich orientiert sind wie

die mittlere Rotation,

Die iubliche Diffusionsparameterisierung der
Subgrid-Flusse in den Navier-Stokes Glei-
chungen mit Hilfe von Gradientans&itzen er-
laubt nicht die Bericksichtigung der Sub-
grid-Helizitdt. Dies wird erreicht durch
Entwicklung der Subgrid-Flusse nach Termen

der mittleren, absoluten Vorticity:

Ve (V1R V') = (V'xa')-Ve

> > > >
ow + BAV + YAw-Ve

Berechnungen im Rahmen der Turbulenztheorie
fiuhren fUr die Koeffizienten auf:

alx,t) = 1 he %
. o

B(x,t) = lBe]é
Y(x,t) = =13 he']2

Y
wobei
1&’ 18' 1Y: zu bestimmende Ldngenskalierun-
gen
h = h(X,t) = (V'+(Vx¥')): Subgrid-Helizitst

e = e(x,t) = b(;'z): kinetische Subgrid-
Energie

Die L&ngenskalierungen la’ 1 lY missen in

’
der Gré&genordnung der GitterwSite liegen, da
in obigem Subgrid-Parameterisierungsansatz
nicht die bliche Zeitmittelung, sondern
eine Gittervolumenmittelung verwendet wird.
Der vorgeschlagene Parameterisierungsansatz
fUhrt neben der kinetischen Subgrid-Energie
die Subgrid-Helizit4t als weitere Gré&ge ein,

die die im numerischen Modell nicht berick-

sichtigten Skalen der Bewegung charakteri-
siert, e und h werden durch prognostische
Gleichungen bestimmt, in denen der Einflup
der mittleren Bewegung auf die Subgrid-
Gr&Ben eingeht. Im Grenzfall verschwindender
Helizitdt ergibt sich die konventionelle
Diffusionsparameterisierung der Subgrid-

FlUsse.

Die helizititsbehafteten Terme (a- und
Y-Term) &ndern das dispersive Verhalten der
Strémung. Aus der Phasenanalyse der Navier-
Stokes-Gleichungen zeigt sich, daB bei posi-
tiver Subgrid-Helizit4t der Transport kurzer
Wellen verzdgert wird. Der B-Term beschreibt
die Diffusion im Strdmungsfeld und gibt in
der Phasenanalyse eine Dampfung. Es wird
durch ihn keine Dispersion erzeugt. Der
Gradientterm bewirkt einen Flup der Subgrid-
Energie entgegen ihrer Gradienten. Dieser
FluB stabilisiert die r&umliche Struktur der
Subgrid-Energie und der damit verbundenen

mittleren Bewegung gegeniUber der Diffusion.
Erste Ergebnisse zeigen, daB diese neue

Parameterisierung rotierende Strukturen

stabilisiert und intensiviert,
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UBER DIE MODELLIERUNG VON STRAHLUNGS- UND WOLKENEIGENSCHAFTEN FUR MODELLE DER ALLGEMEINEN

ZIRKULATION UND DES KLIMAS

Burkhardt Rockel, Ehrhard Raschke, Gaoxiang Zhao
Institut flir Geophysik und Meteorologie der Universitit zu K&ln

1. Allgemeines

Wolken spielen eine wichtige Rolle fiir den
Energiehaushalt des Klimasystems iber drei
Hauptprozesse:

- Strahlungstransport: Verminderung der
solaren Einstrahlung an der Erdoberfldche und
Abkiihlung durch terrestriséhe Strahlung in
den Weltraum

- Niederschlag: Hydrologischer Zyklus

- Wirmmeunwandlung: Das Freiwerden wvon la-
tenter Wirme wdhrend der Wolkenbilding beein-

fluBt direkt die Dynamik der Atmosphire

Diese Prozesse miissen in einer mtglichst ein-
fachen Art und Weise flir Modelle der allge-
G =

parametrisiert

meinen Zirkulation und des Klimas
General Circulation Model)
werden. Dabei sollte groftmdgliche Genauig-
keit mit moglichst geringer Rechenzeit er-
zielt werden.

Ob bei Wolkenmodellen die diagnostische oder
prognostische Methode angewandt werden soll-
te, ist noch nicht eindeutig entschieden, da
beide Methoden etwa gleich viele Vor-

Nachteile haben. Man kann allerdings jetzt

und
schon sagen, daB die Parametrisierung von
Bedeckungsgrad und Fliissigwassergehalt in den
meisten Klimamodellen den Anspriichen von
Strahlungstransportmodellen nicht mehr ge-
recht wird. In einem Wolkenmodell sollten
z.B. neben Wasserwolken auch Eis-, Misch- und
Grenzschichtbewtlkung erzeugt werden. Neben
Bedeckungsgrad und Fliissigwassergehalt miiBte
ein Wolkermodell auch den Eiswassergehalt und

TropfengréBenverteilungen liefern.
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2. Das Kolner Wolken- und Strahlungsmodell

[couk
% K1limadaten
‘mH’p’V’T mH,p,T‘ mC’mO’LO’WO’aS
Wolken- Strahlungs- J
modell modell
RR| |LWC F+,F- |
IWC dT/dt S
C
Mo, My, My Massermischungsverhdltnis-
se von Kohlendioxid, Ozon
bzw. Wasserdampf
P : Luftdruck
v : Windgeschwindigkeit
T : Temperatur
10 : Land/Meer - Verteilung
wo : Zenitwinkel der Somne
ag : solare Albedo der Erd-
oberfliche
LWC : FlUssigwassergehalt
wC : Eiswassergehalt
C : Bedeckungsgrad
RR : Niederschlagsrate
F+,F- : auf- bzw. abwirtsgerich-
tete StrahlungsfluBdichten
dT/dt : Erwdrmungsrate
Abb.1
Der Aufbau eines Wolken- wund Strahlungs-
modells (CRM = Cloud-Radiation-Modell)

Zirkulationsmodelle soll im folgenden




Beispiel beschrieben werden. Die Zusammen-
hinge zwischen den einzelnen Komponenten des
CRM und des GOM sind in dem Schema der Abb.l
wiedergegeben.

Das GCM stellt die flir Wolken- und
Strahlungsmodell bendtigten Eingabewerte be-
reit. Aus den Vertikalprofilen von
Wasserdampfmassermischungsverhidltnis, Luft-
druck, Temperatur und Windgeschwindigkeit
errechnet das nach einer Idee wvon Sasamori
(1975) entwickelte Wolkermodell die Nieder-
schlagsrate, den Fliissigwassergehalt und den
Bedeckungsgrad. Es handelt sich dabei um ein
statistisches Verfahren, daé neben der rela-
tiven Feuchte auch die Varianz des Vertikal-
Parameter

windes als einen wesentlichen

berlicksichtigt. Unbefriedigende Ergebnisse
erzielt man jedoch bei der Amwendung dieses
Verfahrens auf Eis-, Misch- und Grenzschicht-
bewdlkung. Diese speziellen Wolkenarten miis-
sen mit anderen im Moment noch in der
Entwicklung befindlichen Modellen berechnet
werden. Als weiteren Parameter sollte das
Wolkenmodell dann den Eiswassergehalt errech-
nen. Die Niederschlagsrate wird an das GCM
weitergegeben und dort z.B. in einem
Hydrologie-Modell benutzt.

Flissig- und Eiswassergehalt bestimmen die
optische Tiefe wund die Emissivitdt, der
Bedeckungsgrad die Stdrke des Einflusses der
Wolken im Strahlungstransportmodell. Das GCM
Strahlungsmodell das
Wasserdampf,

liefert ftir das
Massermischungsverhiltnis von
Luftdruck und Temperatur. Die Massermi-
Kohlendioxid und
Ozon, sowie die Land/Meer-Verteilung (fir die
Wahl des Aerosolprofils), Zenitwinkel der
Sonne (gibt die Stdrke der am Oberrand der
Atmosphiire einfallenden Somnenstrahlung an)
und die solare Albedo der Erdoberfliche wer-

den klimatologischen Daten entnommen.

schungsverhiltnisse von

Das Strahlungstransportmodell ist in der Ar-
beit von Hense et al. (1982) beschrieben. Die
terrestrische Strahlungstransport Parametri-

sierung wurde hierbei in einigen wesent-

lichen Punkten veridndert (Rockel und Zhao,
noch nicht vertffentlicht).

Die mit dem Strahlungsmodell berechneten
Erwdrmungsraten werden an das GCM weiter-

gegeben.

HENSE, A.; Kerschgens, M.; Raschke, E.:

An economical method for computing the
radiative energy transfer in circulation
models.

Quart, J. Roy. Met. Soc. (1982), S.231-252

SASAMORI, T.:

A statistical model for stationary
atmospheric cloudiness, liquid water content,
an rate of precipitation

Monthly Weather Review (1975), S.1037-1049

39



Zur Frage der Wechselwirkung von Advektion, Strahlung, Turbulenz und
Mikrophysik bei der Bildung arktischer Stratuswolken

P. Wendling und J. E. Finger

Deutsche Forschungs- und Versuchsanstalt fiir Luft- und Raumfahrt °

Institut fiir Physik der Atmosphidre
8031 Oberpfaffenhofen

Ein wichtiger Klimafaktor ist die ausgedehnte,
oft sehr bestdndige, tiefliegende Bewdlkung in
den Gebieten mit kaltem Oberfldchenwasser oder
mit Eisbedeckung. Speziell in den Nordpolarge-
bieten erreicht der Bedeckungsgrad im Sommer
Werte von 90% in den Regionen, die ungefdhr mit
denen hochster Eisbedeckung zusammenfallen. Ein
ungewchnlich hoher (VOWINKEL und ORVIG, 1970)
Anteil von etwa 70% an der Gesamtbewdlkung ist
auf den tiefliegenden arktischen Stratus zu-
riickzufithren. an die Grenzschicht
gebundene Wolkentyp zeichnet sich durch beson-
dere Homogenitdt und Stabilitdt aus. Seine
horizontale Erstreckung betrdgt im Mittel 460
km, im Extremfall bis zu 2000 km, seine Dicke
ist auf 200 bis 500 m begrenzt. Die Gesamtbewdl-
kung in der Arktis dndert sich in den
Ubergangszeiten Frilhjahr und Herbst sprunghaft,
wobei die StratusbewGlkung daran entscheidenden
Anteil hat. Der EinfluB des arktischen Stratus
auf die Strahlungsbilanz der Arktis ist erheb-
lich. Nach Berechnungen von HERMAN (1980)
betrdgt die Strahlungsbilanz an der Erdoberfla-
che wunter aktueller Bewdlkung von Mai bis
September im Mittel 141 W/m? im Vergleich zu 38
W/m? bei wolkenfreien Bedingungen.

Ausschlaggebend fiir die Entstehung des Stratus
sind sowohl synoptische Bedingungen als auch der
polare Ozean als Feuchtequelle, die wdhrend der
Sommermonate verstdrkt in Erscheinung tritt.
Bei der entstehenden Wolkenstruktur
Strahlungs,-

Dieser

wirken
Turbulenz- und mikrophysikalische
Prozesse in komplexer Weise zusammen. Gewichte
und Wechselwirkungen der einzelnen Prozesse
sind bisher im Falle des arktischen Stratus nur
ungeniigend bekannt. ‘ :

In den meisten Fdllen konnen sich Stratuswolken
in der Arktis nur bilden, wenn eine Absink-
oder ist
gleichzeitig feuchtwarme Luftmassen in die zen-
trale Arktis stromen (BUSCH, 1980).Das bestdn-
dige Abkiihlen der Luft von unten durch die im
Frihjahr schmelzende Eisdecke beschleunigt die

Adektionsinversion vorhanden und
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Kondensation und Wolkenbildung, wdhrend die
schmelzende Eisdecke selbst eine Feuchtequelle
darstellt. Diese allein scheint nach den bishe-
rigen Untersuchungen aber nicht auszureichen,

um Stratus bilden zu konnen.

Nach Eintreten der Kondensation und dem weiteren
Wachstum der Wolkentropfen besteht eine enge
Wechselwirkung zwischen den Strahlungseigen-
schaften des arktischen Stratus, seiner verti-
kalen Erstreckung und seinen mikrophysikali-
schen Eigenschaften (Konzentation und
GroBenverteilung der Wolkenelemente). Dies wur-
HERMAN und GOODY (1976)

einem eindimensionalen

de zum erstenmal von

durch Rechnungen mit
Grenzschichtmodell gezeigt. Dabei wird das hdu-

fig beobachtete Auftreten des Stratus in zwei

voneinander abgehobenen Schichten allein durch

die Absorption solarer Strahlung erklédrt. Unter

Verwendung eines #hnlichen Modells konnte OTHA

(1982) jedoch zeigen, daB die kurzwellige Ab-

sorption von reinem Wasser nicht ausreicht, zwei

Wolkenschichten zu bilden und man zusdtzlich die

Absorption von Aerosolteilchen einfijhren muf.

Auf die bedeutende Rolle des Aerosoleinflusses

weisen auch die Ergebnisse von FORKEL und WEND-

LING (1985) hin, die auf gemessenen Werten der,
kurzwelligen Absorption von Aerosolpartikeln in
der Arktis beruhen. Dagegen zeigen Messungen von

TSAY und JAYAWEERA (1984), daB abgehobene Wol-

kenschichten in einigen Fdllen auch durch
Advektion erklédrt werden kdnnen.

Welche Rolle das Entrainment bei der Bildung und
Aufldsung des arktischen Stratus spielt, ist
ebenfalls noch ungeklirt. Messungen an strati-
formen Wolken in anderen Klimaregionen (BROST et
al., 1982) zeigen, daB an der Wolkenobergrenze
aufgrund der Strahlungsabkijhlung und der Wind-
erhchte entsteht,

wesentlich das Entrainment bestimmt. Die Frage,

scherung Turbulenz die

ob dies auch in gleicher Weise beim arktischen



Stratus der Fall ist, kann mit dem bisherigen
Datenmaterial nicht beantwortet werden.

Es wird deshalb iiber Messungen an arktischen
Stratuswolken berichtet, die im Sommer 1984 im
Rahmen des Experimentes
MIZEX 84 (Marginal lce Zone Experinment) durch-
gefilhrt wurden.

internationalen

Es wurden dabei mehrere For-
schungsschiffe und das meteorologische
Forschungsflugzeug 'Falcon 20' eingesetzt. Von
den Schiffen,die im MeBgebiet in der Gronlandsee
positioniert waren, wurden in dichter Folge
aerologische
Registrierungen der Bodenwerte durchgefiihrt.
Aus diesen Beobachtungen werden u.a. die Diver-
genzen des horizontalen Windes bestimmt, um
daraus Riichschliisse auf die mittleren Vertikal-
bewegungen zu ziehen. Mit der 'Falcon' wurden
hochaufgeldste Zeitreihen (Messfrequenz 100 und
10Hz) der wichtigsten meteorologischen Parame-
ter in verschiedenen HShen aufgenommen. Aus
diesen wird die vertikale Struktur der turbulen-
ten Wdrme-, Wasserdampf- und Impulsfliisse
berechnet. Weiterhin werden aus den Messungen
die solarern und terrestrischen Strahlungsfliisse
sowie die Konzentration und die GrdfBenvertei-
in mehreren Hohen

lung der Wolkenelemente

bestimmt.

Aufstiege sowie kontinuierliche -
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ZUM KOHLENSTOFF-AUSTAUSCH ZWISCHEN ATMOSPHARE UND TERRESTRISCHER BIOSPHARE

G. Esser

Arbeitsgruppe Allgemeine Ukologie im FB Biologie/Chemie der Universitdt

Postfach 4469, 4500 Osnabriick

An der Universitdt Osnabriick wurde ein
Modell zur Beschreibung des Kohlenstoff-
Flusses in der terrestrischen Biosphédre

entwickelt n

, das nach Koppelung an

geeignete Ozean- und Atmosphdrenmodel-
2)

le

Kohlenstoff-Kreislauf zu untersuchen.

benutzt wurde, um den globalen

Das Modell ist auf ein Gitternetz von
2.5 geographischen Graden regionali-
siert (2433 Rasterelemente auf der ILand-
flédche der Erde). Abb. 1 gibt eine ver-
einfachte Ubersicht {iber die Modell-
struktur. Anthropogene Einfliisse aus
Landnutzungsdnderungen werden im Modell
beriicksichtigt (vgl. auch das Poster
"Dynamik klimabeeinflussender Landnut-
zungsidnderungen mittels Satellitenbild-
Auswertung” des Autors).

Neben der regionalisierten Berlicksichti-
gung der Landnutzungsdnderung ist die
Behandlung der direkten (CO2-Diingungs-
effekt) und indirekten (Klima) Auswirk-
kungen der anthropogenen Emissionen an
fossilem Kohlenstoff (180 Gt bis 1985)
ein entscheidendes Modellkriterium. Wir
leiten eine COj-Dlingungsfunktion auf
die Netto-Primdrproduktivitdt, also den
Kohlenstoff-Eintrag in die Biosphdre,

aus den verfiligbaren experimentellen Da-

1)Osnabriicker Biosphdren Modell, zuerst

vorgestellt auf dem CEC Symposium
"Interactions between Climate and
Biosphere" in Osnabrick, Mdrz 198
(ESSER 1984). , :

Die Koppelung wird z.Z. von der Ar-
beitsgruppe HASSELMANN, MPI fiir Mete-
orologie, Hamburg, durchgefiihrt. Filir
die hier vorgestellten Untersuchungen
wurden zundchst einfache Boxmodelle
flir Atmosphdre und Ozean verwendet.

2)
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ten ab und nehmen an, daB diese Funk-
(Bo-
den-) begrenzten Werte des Vektors der

tion auf alle nicht Mineralstoff-

Umweltparameter anwendbar ist (ESSER
1985a), also auch im Falle der Wasser-
begrenzung (Verminderung von Wasser-—
stress durch geringere Spalt&ffnungs-
weiten). Das Modell ergibt dann fiir den
Zeitraum 1860 - 1981 eine Freisetzung
von ca. 100 Gt C aus Rodungen. Dennoch
nimmt die globale Phytomasse wegen des
Diingungseffektes noch um netto 20 Gt C
zu. Der errechnete Anstieg der atmo-
sphdrischen COj-Konzentration beginnt
1860 bei 283 ppm, ein Wert, der mit
jlingsten Ergebnissen aus Eisproben {iber-
einstimmt (STAUFFER et al. 1985). Nach
1958 entspricht der Anstieg der Mauna
Loa-Kurve (KEELING et al. 1982). Dem
KlimaeinfluB scheint nach den Modeller-
gebnissen eher geringere Bedeutung zu-
zukommen. Ein Temperaturgradient seit
1860 von +2°C bzw. ein Niederschlags-
gradient von 10 % beeinflussen die Koh-
lenstoffbilanz der Biosphdre nur unwe-
sentlich (ESSER 1985b). Riickkoppelungs-
mechanismen (Bodenalbedo, Evapotranspi-
ration) sind dabei allerdings noch
nicht berilicksichtigt.
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Abb. 1. Vereinfachte Darstellung der Struktur des Osnabriicker Biosph&ren Modells.

Das Modell ist auf ein Gitter von 2.5 geographischen Graden regionalisiert (2433

Rasterelemente). Zeitelement ist 1 Jahr, um Probleme der Saisonalitdt zu umgehen.

Dazu wurden die Modellfunktionen in der numerischen Version mit Jahresintegralen

der Parameter parameterisiert.
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STRUMUNGSWIDERSTAND OROGRAPHISCHER HINDERMISSE MIT EINEM MESOSKALIGEN MODELL BERECHNET

Stefan Emeis und Franz Fiedler

Institut fir Meteorologie und Klimaforschung, Universitat (TH) Karlsruhe/ Kernforschungszentrum

Kaiserstr. 12, D-7500 Karlsruhe 1

1 EINLEITUNG

Eine wichtige Rolle fiir den Impulshaushalt
der Atmosphdre spielt der Impulsaustausch zwi-

schen der Atmosphdré und dem System Erde-Ozean.

Dieser Austausch findet auf 2 Weisen statt:
Durch viskose Reibung an der Erd- und Wasser-
oberfldche und durch den Druckwiderstand.
Letzterer entsteht durch horizontale Druckun-
terschiede in orographisch gegliedertem Geldn-
de. Der Druckwiderstand kann in 2 Anteile zer-
lTegt gedacht werden: Form-Widerstand und Wel-
len-Widerstand (Davies und Phillips, 1985).
Druck- und Reibungswiderstand zusammen werden
als Stromungswiderstand bezeichnet. Hier soll
nur der Druckwiderstand betrachtet werden.

Um den Druckwiderstand von mesoskaligen
Hindernissen in groBskaligen Stromungsmodellen
{numerische Vorhersagemodelle) zu beriicksich-
tigen, muB er parametrisiert werden.

Das 2-dimensionale mesoskalige (meso-f3,
meso-x') Stromungsmodell des Instituts fiir
Meteorologie und Klimaforschung (Dorwarth,
1985) wird benutzt, um den Druchwiderstand
verschiedener Orographieformen bei verschie-
denen duBeren Bedingungen zu berechnen. Ziel
der Untersuchung ist es, die Abhangigkeit des
Widerstands von den duBeren Parametern zu be-
stimmen. Ein Schwerpunkt des Interesses gilt
den Druckwiderstdanden bei geschichteter Stro-
mung, da hierzu keine Labordaten und nur we-
nige Naturmessungen vorliegen.

2 DAS MODELL

Das Modell enthdlt die vollstdndigen Haus-
haltsgleichungen fiir Impuls und Wdrme mit ei-
nem SchlieBungsansatz 2.0rdnung flr die tur-
bulenten Fliisse nach Mellor und Yamada (1982).
Die horizontale Aufldsung in den hier vorge-
stellten Rechnungen betrdgt 1 km. Die verti-
kale Koordinate 1 ist orographiefolgend. Hier
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werden 30 Flichen in der Vertikalen benutzt.
Der Abstand der Fldchen ist variabel, er
nimmt zum Boden hin ab. Filterbedingung fiir
Schallwellen ist div V = 0. Der Druck wird
durch Losen einer Poissongleichung aus der
Divergenz der Bewegungsgleichungen bestimmt.
Im folgenden wird immer nur der Stordruck
p'(x,n) betrachtet. Das ist die Abweichung
des Drucks von einem Grundzustand. Der Stor-
druck wird aus 2 Anteilen berechnet: einem
hydrostatischen und einem dynamischen Anteil.
Hier werden beide Anteile zusammen betrachtet.

3 SIMULATION MIT DEM MODELL

Als duBere Parameter werden die Schichtung
und die Orographie h (x) variiert. Die Schich-
tung ist in einem Fall stabil mit3F=3 K kn ',
im anderen Fall ist sie neutral. Der einzelne
Berg (als einfachster Fall einer gegliederten
Orographie) ist immer ein gaussfdrmiger Berg,
dessen Hohe und Breite variiert werden kann.
Die Abbildungen 1 und 2 zeigen den Stordruck
fir einen 450 m hohen und an seiner Basis
12 km (= 2 L) breiten Berg bei stabiler
(Abb. 1) und bei neutraler Schichtung. Deut-
lich sieht man die asymmetrische Druckver-
teilung bei stabiler Schichtung gegeniiber ‘
der nahezu symmetrischen Druckverteilung bei
neutraler Schichtung. Daher ist der Druck-
widerstand Wp = -f—‘_—_tj'\' p’- Moy dx )
bei stabiler Schichtung um ein Vielfaches gro-
Ber als bei neutraler Schichtung.

4 ERGEBNISSE FOR DEN STABILEN FALL

Abb. 3 zeigt den mit dem Staudruck normier-
ten Druckwiderstand als Funktion von Berghthe
und -breite Wi .
Bergbreite, da N und U fiir alle Punkte gleich
sind. Es zeigt sich, daB die Steigung der Kur-
ven in der doppeltlogarithmischen Darstellung
ungefahr gleich 2 ist.

Scharparameter ist die



D.h., daB die Berghthe ungefdhr quadratisch
in Wh eingeht. Hauptanteil an diesem Wider-
stand hat der Wellen-Widerstand, da in allen
Fd1len bei der Oberstrdmung Schwerewellen ange-
regt werden. DaR der Widerstand der hohen Berge

z (m)

(obere Enden der Kurven) noch etwas hoher ist,
liegt daran, daR sich im Luv des Berges ein
Stromungsgebiet mit deutlich verringerter u-
Komponente bildet, das mit lberstromt werden
muB. Das effektive Stromungshindernis ist so-
mit groBer als der Berg alleine. Zudem sieht

die Stromung kein gaussfdrmiges Hindernis mehr,
d.h. auch der Form-Widerstand andert sich. Mit
zunehmender Breite wird dieser Effekt, relativ
gesehen, immer geringer.

5 AUSBLICK

Hier ist zunichst die Stromung iber ein
einzelnes Hindernis betrachtet worden. Spdter
soll die Stromung dann lber ein ganzes Spek-

z (m)

trum von Hindernissen simuliert werden.
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Abb. 3 Druckwiderstand Wp bei stabiler
Schichtung, normiert mit dem Stau-
druck aufgetragen gegen das Hghen-
Breiten-Verhdltnis des Berges %/
Scharparameter istty mit N= 407t~
= konst. und U = 8,5 ms™" = konst.
Die gestrichelte Gerade hat die
Steigung 2.
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EIN ZWEIDIMENSIONALES NUMERISCHES MODELL ZUR NEBELPROGNOSE

Renate Forkel und Wilford Zdunkowski

Institut fiir Meteorologie der Johannes Gutenberg-Universitdt Mainz

Postfach 3980
6500 Mainz

1 EINLEITUNG

Die grofie Anzahl advektiver Nebelentstehungs-
méglichkeiten und die starke &rtliche Variati-
on von Nebel legt nahe, daB viele relevante
Prozesse im Nebel nur durch ﬁehrdimensionale
Modelle erfaBt werden kdnnen. So wirken sich
z.B. die Orographie und die daraus xesultie-
rende Beeinflussung des Strdmungsfeldes, Ge-
wdsser und Bebauung auf die Entstehungszeit
und die Lebensdauer von Nebel aus. Im folgen-
den wird ein zweidimensionales Nebelmodell
vorgestellt, das derartige Effekte erfassen

kann.

2 MODELLBESCHREIBUNG

Das atmosphdrische Modell liefert eine Progno-
se der Temperatur, der Gesamtwasserkonzentra-
tion, der Aerosolkonzentration und des Wind-
feldes. TropfengrdBenverteilungen im Nebel
werden nicht berechnet, statt dessen wird che-
misches Gleichgewicht zwischen Wasserdampf und
Fliissigwasser angenommen ("thermodynamische
Filterung"). In diesem Zusammenhang erweist

es sich als zweckmdBig, statt einer getrennten
Prognose der beiden Wasserphasen die Gesamt-
wasserkonzentration zu prognostizieren, vgl.
SIEVERS (1984). Die Bestimmung der Flissigwas-
serkonzentration im Nebel mit Hilfe der ther-
modynamischen Filterung, die Konsequenzen der
Filterung flr die Warmegleichung und die Pa-
rametrisierung der turbulenten Flisse sind in
der genannten Arbeit aetailliert dargestellt.
Die mittlere Sedimentationsgeschwindigkeit

der Nebeltropfen wird als proportional zum
Flissigwassergehalt angesetzt.

Der StrahlungsfluB in der Wirmegleichung wird
mit dem Strahlungsmodell von ZDUNKOWSKI et al.
(1982) berechnet, wobei fiir die Nebeltropfen
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eine GréBenverteilung vorgegeben werden muf.
Zur Prognose des Windfeldes wird von der an-
elastischen Form der boussinesqg-approximier-
ten Bewegungsgleichung ausgegangen. Diese
Gleichung wird jedoch nicht direkt geldst,
sondern mit Hilfe der Stromfunktion-Vorticity-
Methode um die Berechnung des kleinrdumigen
Druckfeldes zu umgehen.

Das atmosphdrische Modell ist durch die Grenz-
flichenbedingung fir die Wirmeflisse an der
Erdoberfléche mit einem Bodenmodell gekoppelt,
welches den Warmetransport im Boden be~
schreibt. Die Verdunstung ist durch eine em-
pirische Parametrisierung gegeben, wobei auch
bewachsener und bebauter Untergrund erfaft
werden kann.

Durch die Verwendung einer orographiefolgen-
den Vertikalkoordinate kdnnen Bodenerhebungen

im Modellgebiet berticksichtigt werden.

3 ERGEBNISSE

Exemplarisch seien hier zweidimensionale Mo-
dellrechnungen zur Nebelentwicklung im Um—
feld einer in der Mitte des Modellgebietes
gelegenen Stadt beschrieben. Die Berechnun- °
gen werden flr eine herbstliche Schénwetter-
lage mit geringer Windgeschwindigkeit durch-
gefthrt. Die zweidimensionalen Rechnungen be-
ginnen um 8 Uhr morgens.

Die Modellergebnisse zeigen die Ausbildung
einer ausgeprdgten stddtischen Wirmeinsel in
den Abendstunden. Diese Temperaturverteilung
und die daraus resultierende Verteilung dexr
relativen Feuchte hat zur Folge, daB die be-
rechnete Nebelbildung zun&chst um 22 Uhr im
Luv der Stadt eintritt. Im Lee der Stadt bil-
det sich der Nebel eine halbe Stunde spéter
und in der Stadt selbst erst nach Mitternacht.



Die berechneten Flissigwassergehalte im Nebel
liegen in der Stadt in Bodenndhe zwischen 0.1
und 0.2 g/m® und iber dem ruralen Umland zwi-
schen 0.3 und 0.4 g/m?>. In der Stadt wird die
Nebelbildung durch Advektion von Nebel aus
den luvseitigen Umland gefdrdert.

Die maximale Nebelhdhe von 100 m wird in den
frihen Morgenstunden erreicht. Nach Sonnen-
aufgang beginnt der Nebel sich zu heben. Die
Auflésung erfolgt in der Stadt gegen 9 Uhr,
{iber dem feuchteren Umland etwa eine Stunde

spater.

Modellrechnungen, bei denen im Stadtgebiet
starke Aerosolquellen angenommen wurden, er-
geben im Vergleich zu dem oben beschriebenen
Beispiel eine frihere Nebelbildung im Lee der
Stadt und in der Stadt. Da das Modell keine
Tropfenmikrophysik erfaBt, ist dieses Ergeb-
nis auf die Verstérkung der Strahlungsabkiih-
lung dufch das Aerosol vor allem in der Zeit

vor der Nebelentstehung zurtickzufihren.
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4 SCHLUSSBEMERKUNG

Mit dem beschriebenen Modell kénnen Sensiti-
vitdtsstudien im Mesoscale ¥ durchgefiihrt
werden. Derartige Modellrechnungen kdnnen
eine Hilfe sein bei der Untersuchung von
Faktoren, die den Lebenszyklus von Nebel
beeinflussen.

Um die Wirkung von Luftverunreinigungen auf
die Nebelentwicklung genauer zu erfassen, ist
vorgesehen, die Annahme chemischen Gleichge-
wichts zwischen Wasserdampf und Fliussigwas-
ser durch eine explizite Behandlung des Trop-

fenwachstums zu ersetzen.

The turbulent atmosphere and the inclusive
system of model equations ’
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A radiation scheme for circulation and cli-
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DTE VERDUNSTUNG VERSCHIEDENER VEGETATIONSTYPEN UND IHRE MODELLIERUNG DURCH EIN

EINFACHES BESTANDSKLIMAMODELL

Dipl.Met. F. Wollenweber
Amt flir Wehrgeophysik - Traben-Trarbach

1 EINLEITUNG

Die Verdunstung natiirlicher Oberflachen
wird als Randbedingung numerischer Mo-
delle, zur Klimaklassifikation u.a.m.
bendtigt. Sie hdangt von biologischen
Parametern (Stomatawiderstand, Blatt-
fldchenindex, ...) und von meteorologi-
schen Faktoren (Strahlungsbilanz, Sat-
tigungsdefizit , ...) ab.

Die Simulationen mit einem Bestands-
klimamodell liefern Angaben zur Abhang-

igkeit von den EinfluBgrdBen.

2 DAS MODELL

Der Vegetationsbestand wird in einem

6-Schichtenmodell behandelt. Fiir jede
Bestandsschicht gilt die Warmebilanz-
gleichung.

z+ A2

+A2 80 6H 6V, _
| (-5 -—w%e-0

Dabei bedeuten Q die Gesamtstrahlungs-
bilanz, H den Strom fiihlbarer Widrme

und V den Strom latenter Warme.

In der am Erdboden angrenzenden Be-
standsschicht muB zusdtzlich der Boden-
widrmestrom bérﬁcksichtigt werden.

Die Fliisse latenter und fiihlbarer Warme
iiber den Bestandsschichten werden mit
Hilfe eines Transportwiderstandes for-
muliert. Dieser ist als Integral iiber
den Kehrwert des Diffusionskoeffizien-
ten zu verstehen.

Nach MONTEITH (1975) 14Bt sich die
Hohenabhdngigkeit des Diffusionskoeffi-
zienten und der Windgeschwindigkeit in
einem Vegetationsbestand durch einen

Exponentialansatz darstellen.

Verschiedene Autoren (LIETH u. REYNOLDS,
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1984: BRADEN, 1982)fanden bei Beriick-
sichtigung der Bestandsdichte fiir Q
ebenfalls einen exponentiellen Verlauf.
Der, die Wasserabgabe kontrollierende,
Transpirationswiderstand wird im wesent-
lichen von dem Widerstand der Blatt-
grenzschi¢ht und dem Stomatawiderstand

bestimmt.

3 ERGEBNISSE DES BESTANDSKLIMAMODELLS

Im folgenden wird der Strom latenter
Wirme V iliber einem Vegetationsbestand
bei der Variation je eines EinfluB-
parameters untersucht.
Zwischen V und dem Sattigungsdefizit be-
steht ein linearer Zusammenhang. Je
grofer das Sattigungsdefizit igt, desto
grofer ist die Bestandsverdunstung.
Die Bestandsverdunstung sinkt mit wach-
sendem Stomatawiderstand - z.B. durch
Wassermangel (vergleiche Abbildung 1).
v

[wn2]
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Abb. 1: Der Strom latenter Wirme V als
Funktion des Stomatawiderstands
RS (0)



Der Grofteil der Anderungen vollzieht
sich im Bereich der offenen und teil-
weise geschlossenen Stomata.

Die Bestandsverdunstung wdchst mit der
Gesamtstrahlungsbilanz an. Bemerkens-
wert ist in Abbildung 2 der starke An-
stieg der Bestandsverdunstung im Werte-

bereich 0 < Q<100 Wm 2.

V'
-2
(Wni] RS(0)=100 .
300
200 —
100 —
RS(0)=1000
=] Q_z
g 1 T 1 T [Wm*“]
-200 200 400 600 800
Abb. 2: Der Strom latenter Warme V in

Abhdngigkeit von der Gesamt-
strahlungsbilanz Q

Der Blattflidchenindex LAI bestimmt die
Strahlungsabsorption im Bestand und ist
ein MaB der wasserabgebenden Oberfldache.
Je geringer die Blattfldche ist,desto
geringer ist die Bestandsverdunstung
(siehe Abbildung 3).
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Abb. 3: Der Strom latenter Wdrme V in
Abhdngigkeit vom Blattflachen-
index LAI

4 POTENTIELLE EVAPOTRANSPIRATION

Nimmt man an, daB die Pflanzen unge-
stort verdunsten kdnnen und der Sto-
matawiderstand sehr klein ist, so er-
hdlt man eine potentielle Evapotrans-
piration. Diese Betrachtung gestattet
die Berlicksichtigung von Bestandseigen-
schaften, wie der Vegetationshdhe, der
Blattflache und der BlattgroBe. Auch
pflanzenphysiologische Eigenschaften,
wie die Erhohung des Stomatawiderstands
bei geringer Einstrahlung, lassen sich

beriicksichtigen.

Ein Simulationsmodell fiir den Wasser,
Energie- und Stoffhaushalt in Pflanzen-
bestidnden
Hannover: Dissertation 1982

A model of canopy irradiance in rela-
tion to changing leaf area in a phyto-
tron ground snap bean crop

Int.J. Biomet. 28(1984), S. 61 - 71

Vegetation and the Atmosphere Vol I
London: Academic Press 1975
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EIN VERGLEICH VERSCHIEDENER MODELLE ZUR BERECHNUNG DER BODENTEMPERATUR UND BODENFEUCHTE

Martin ClauBen

Forschungszentrum Geesthacht
Postfach 1160
D-2054 Geesthacht

In einem Modell atmosphérischer Strémungen
werden die unteren Randwerte der Temperatur
und spezifischen Feuchte (Bodentemperatur
und Bodenfeuchte) mit Hilfe der sogenannten
Bodenenergiebilanz- und Bodenwasserbilanz-
gleichung berechnet. Die Bodenenergiebilanz-
gleichung wird abgeleitet aus der Forderung,
daB keine Energie an der Erdoberfldche ge-
speichert werden kann, dapg also die Summe
der Energieflufdichten durch Strahlungs-
transport und durch Transporte latenter und
fihlbarer Wdrme genauso grof sein muB wie
die Energieflupdichte aufgrund eines Widrme-
transportes ins Erdreich hinein oder aus dem
Erdreich heraus. Ebenso gilt fur die Wasser-
bilanz am Boden, dag der Nettowasserdampf-
transport zum Boden hin und der Niederschliag
den Wasser- und Wasserdampftransport ins
Erdreich hinein oder aus dem Erdreich heraus
kompensieren milssen. Die Bodenenergiebilanz-
und die Bodenwasserbilanzgleichung sind
miteinander gekoppelt dadurch, dag der
Transport latenter W&rme proportional zur
Verdunstung ist und dadurch, dag der Wirme-
transport im Erdboden vom Wassertransport
abhdngt. Die vorliegende Untersuchung be-
schidftigt sich mit der Frage, wie komplex
ein Modell des Wédrme- und Wassertransportes
im Erdreich sein muB, um die Bodentemperatur
und -feuchte geeignet vorhersagen 2zu koén-

nen.

SIEVERS ET AL. (1983) leiten prognostische
Gleichungen fiUr die Temperatur, den Wasser-
dampf und das flissige Wasser im Erdboden
aus dem ersten Hauptsatz der Thermodynamik
und den Massenerhaltungssitzen ab. Die Mas-

sen- und Energieflisse, die in den progno-
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stischen Gleichungen auftreten, werden mit
Hilfe der 1linearen Onsagertheorie parame-
terisiert. Die Ergebnisse der Berechnungen,
die SIEVERS ET AL. (1983) duchrfihren, wer-
den nicht an empirischen Daten uberprift,
jedoch weisen die Berechnungen darauf hin,
dap dieses Modell das Auftreten der soge-
nannten Verdunstungsbarriere zu beschreiben
gestattet. SIEVERS ET AL. (1983) beobachten
in ihren Rechnungen, dag nach wenigen Tagen
nahezu gleichbleibend starker Verdunstung
die oberste Erdschicht soweit austrocknet,
dag auch die hydraulische Leitf&higkeit
drastisch zurlckgeht und die oberste Erd-
schicht plétzlich wie eine Sperre fUr den
Wassertransport aus dem tieferen Erdreich an
die Oberfl&che wirkt. Das Auftreten eines
abrupten Verdungstungsrickganges wird durch
empirische Befunde bestdtigt. Das Modell von
SIEVERS ET AL. (1983) kann wegen seiner
Vollstdndigkeit als Referenzmodell fir ein-

fachere Modelle betrachtet werden.

McCUMBER and PIELKE (1981) benutzen in ihrem
mesoskaligen Modell ein parametrisches Mo-
dell des Wasser- ‘und Wirmetransportes im
Erdboden. Sie vernachlissigen die Abhdngig-
keit des Wassertransportes von der Tempera-
turverteilung im Erdboden und den mit einem
Wassertransport einhergehenden W&rmetrans-
port im Erdreich. Eine einfache Abschdtzung
zeigt, dap zumindest die erste der beiden
Annahmen nicht immer erfdllt sein mug. In
der vorliegenden Untersuchung durchgefihrte
Modellrechnungen weisen darauf hin, dag das
Modell von McCUMBER und PIELKE (1981) nicht
in der Lage ist, das abrupte Auftreten der

Verdunstungsbarriere zu  be-



schreiben. Das Modell von McCUMBER und
PIELKE (1981) sagt eine gleichm&pige, etwa
exponentielle Abnahme der Verdunstung und
eine damit verbundene gleichm&pige Zunahme
der Erdbodentemperatur voraus. Zumindest
wihrend nahezu konstanter, trockener Wetter-
lagen scheint das Modell von McCUMBER und
PIELKE (1981) zur Vorhersage der Bodentempe-
ratur und -feuchte Uber einen Zeitraum, in

dem eine Verdunstungsbarriere auftreten kann

- also etwa liber zwei oder drei Tage - nicht .

geeignet zu sein.

Sehr einfache Modelle der Bodentemperatur
und -feuchte (siehe z.B. in DEARDORFF, 1973)
verzichten auf die Vorhersage des Wasser-
transportes im Erdreich und vernachl&ssigen
konsequenterweise die Abh&ngigkeit des Wé&r-
metransportes im Erdboden von der r&umlichen
Verteilung des Bodenwassergehaltes. Die
spezifische Feuchte an der Erdoberfléidche
wird als gewogener Mittelwert der maximal
m&glichen Bodenfeuchte und der Feuchte weni-
ger Meter Uber dem Erdboden vorgeschrieben.

Die zeitliche Knderung des Wichtungsfaktors

wird in der vorliegenden Studie im wesentli-

‘DEARDORFF, J.W.:

McCUMBER, M.C., and PIELKE, R.A.:

SIEVERS, U., FORKEL, R., and ZDUNKOWSKI, W.:

chen aus der Differenz zwischen Verdunstung
und Niederschlag berechnet. Ein solches
einfaches Modell kann die Ergebnisse von
McCUMBER und PIELKE (1981) reproduzieren.
Dies legt den Schlup nahe, dag sehr einfache

Modelle der Bodentemperatur und -feuchte zur

. Vorhersage Uber kurze Zeitrdume bei trocke-

nem und Uber lidngere Zeitr&ume bei nieder-
schlagsreichem Wetter auszureichen schei-

nen.

Die Verwendung komplexer Modelle der Boden-
temperatur und -feuchte 1in operationellen
Modellen der Atmosphdre bereitet nicht nur
wegen der Rechenzeit und Rechnerkapazitét
Schwierigkeiten, sondern vor allem auch
wegen der unzureichenden Kenntnis der empi-
rischen Daten zur Verifizierung der bendstig-
ten Parameter, zur Initialisierung der Mo-
delle und zur Verifikation der Modellergeb-
nisse. Dieser Nachteil komplexer Modelle
gégenuber sehr einfachen Modellen bei der.
operationellen Anwendung wird sich noch ver-
gr&gern, wenn die Energiebilanz bepflanzter

B&den berechnet werden soll.

Efficient prediction of ground surface tem-
perature and moisture with inclusion of a
layer of vegetation.

Jour. Geophys. Res. 83 (1978), 1899-1903.

Simulation of the effects of surface fluxes
of heat and moisture in a mesoscale model,
I. soil layer.

Jour. Geophys. Res. 86 (1981), 9929-9938.

Transport equations for heat and moisture in
the soil and their application to boundary-
layer problems.

Beitr. Phys. Atmosph. 56 (1983), 58-83.
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MESSUNG, BERECHNUNG UND PARAMETRISIERUNG
DER ATMOSPHARISCHEN WARMESTRAHLUNG

G. Czeplak

Deutscher Wetterdienst

Meteorologisches Observatorium Hamburg

ZUSAMMENFASSUNG: Es werden bekannte Parametrisierungsformeln der atmosphirischen
Wiarmestrahlung einerseits mit Messungen in Schleswig, andererseits mit einem
Strahlungsiibertragungsmodell verglichen. Fiir den wolkenfreien sowie fiir den mit
niedrigen Wolken bedeckten Himmel wird jeweils eine modifizjierte Formel nach

Swinbank angegeben.

1 EINLEITUNG

Fiir zahlreiche Anwendungen wie z.B.
die Berechnung der Verdunstung ist die
Kenntnis der Energiebilanz der Erd-
oberflédche erforderlich, deren wich-
tigster Teil die Strahlungsbilanz ist.
Ein MeBnetz fiir die Strahlungsbilanz
existiert in der BR Deutschland bisher
nicht. Von den Gliedern der Strah-
lungsbilanz wird die Globalstrahlung
durch das Strahlungsmefinetz des DWD
flachendeckend erfat. Die Wiadrmestrah-
lung der Atmosphdre, kurz auch Gegen-
strahlung genannt, wird bisher nur am
MetObs Hamburg und seit kurzem am
Wetteramt Schleswig gemessen. Daher
besteht der Bedarf, die Gegenstrahlung
aus anderen meteorologischen GréBen zu
berechnen.

In der Literatur werden zahlreiche
Parametrisierungsformeln unterschied-~
licher Giite und Allgemeinheit angebo-
ten. Da diese Formeln, mit Messungen
in Hamburg verglichen, noch unbefrie-
digende und nicht schliissige Ergeb-
nisse liefern, wurde im Dezember 1984
am Wetteramt Schleswig ein Pyrradiome-~
ter installiert, dessen Meflwerte mit
den dortigen Radiosondenaufstiegen un-
mittelbar vergleichbar sind. Ziel der
Untersuchung ist, eine fiir unser Klima
verlédfliche Parametrisierungsformel
fiir die Gegenstrahlung anzugeben.

2 MESSUNG

Die Messungen der Gegenstrahlung in
Schleswig werden mit einem zu einem
Pyrradiometer umgebauten Strahlungs-
bilanzmesser (Fa. Lange, Berlin)
durchgefiihrt. Die MeBwerterfassung
und -integration erfolgt mit einem
programmierbaren Mikroprozessor, der
die MeBergebnisse als Stundensummen,
zur Zeit der ndchtlichen Radiosonden-
aufstiege als Zehnminutensummen in
wahrer Ortszeit (W0Z) auf Magnetband-
kassetten speichert.
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3 BERECHNUNG UND PARAMETRISIERUNG
3.1 Wolkenloser Himmel

Zunichst wurden die bisher vorliegen-
den Stundenmittelwerte der Gegenstrah-
lung A mit dem auf die Schleswiger
Radiosondenaufstiege angewandten
Strahlungsmodell von Zdunkowski et al.
(1982) verglichen. Die Ergebnisse der
Modellrechnungen fiir eine wolkenfreie,
nichtliche Atmosphire stimmen mit den
Pyrradiometermessungen gut iiberein
(Abb.1). Ebenso ist die Ubereinstim-
mung sowohl der Modellergebnisse als
auch der Messungen mit der Parametri-
sierungsformel von Swinbank (1963),
Formel (1), erstaunlich gut, obwohl
in diese Formel nur die Lufttemperatur
in 2 m Hohe iiber Grund eingeht.
A=c¢y0 Tg (1)

mit eg = 9.365-10"6 Ti-K‘2

und ¢ = 5,67.10" 1! ka‘zK'LL

Deshalb wurden alle Stundenmittelwerte
bei wolkenlosem Himmel getrennt nach
Tag- und Nachtstunden mit dieser For-
mel verglichen (Abb.2 u. 3). Auffillig
dabei ist die stirkere Streuung der
Messungen in den Nachtstunden, die
vermutlich auf Taubelag auf dem Pyrra-
diometer zurilickzufiihren ist. Mit der
von Brunt (1932) angegebenen, in der
Agrarmeteorologie gebriuchlichen For-
mel wurden &hnlich gute Ergebnisse
erzielt. Durch Regressionsanalyse wird
der Gesamtheit der Tag- und Nachtmes-
sungen eine Regressionsgerade ange-
pagt, so daB sich fiir den operationel-
len Gebrauch folgende modifizierte
Swinbank-Formel angeben 1&a8t:

A
A=aey,oT =D (2)
mit a = 1,174,
b = 0,033 kWm"2,

3.2 Bedeckter Himmel

Eine Parametrisierung der Gegenstrah-
lung bel bewSlktem Himmel ist auch



bereits mehrfach versucht worden und
erfolgt im wesentlichen durch Einbe-
ziehung des Bedeckungsgrades und der
Hohe der Wolkenbasis. Dogniaux und
Lemoine (1984) benutzen eine modifi-
zierte Formel von Brunt, die fir mitt-
lere monatliche Stundenwerte gilt und
indirekt den Bedeckungsgrad enthidlt.
Sie 1348t sich auf den aktuellen Fall
nicht anwenden. Zur Darstellung des
Emissionsgrades ¢ bei niedriger ge-
schlossener Bewdlkung bietet sich ein
Ansatz von Martin und Berdahl (1984)
in folgender Form an:

(3)

wobei €y den Emissionsgrad der Wolken-
schicht bedeutet. Der Faktor T hingt
von der Temperatur der Wolkenuntergren-
ze ab. Da diese eine schwer zu bestim-
mende GroBe ist, wurde versucht, den
Wolkenfaktor I aus den Messungen zu
berechnen und als Funktion der Hohe H
der Wolkenbasis darzustellen, die an
vielen Wetterstationen beobachtet wird.
€ wird ndherungsweise gleich 1 gesetzt.
Damit ergibt sich

I = 0,90 - 0,065-H/km
mit 0,3 <« H < 3.

g = +'(1-eo)ewI‘

(%)

Die Gegenstrahlung bei niedriger ge-
schlossener Bewdlkung ist dann durch

A = E:ﬂ'TI1t gegeben,

L

L4, SCHLUBBEMERKUNG

Aufgrund des noch zu geringen Datenma-
terials sind die vorgelegten Parame-
trisierungsformeln statistisch noch
nicht ausreichend abgesichert. Die Un-
tersuchungen sollen mit einem grofBeren
Datenkollektiv wiederholt und auch auf
hohe geschlossene Bewdlkung ausgedehnt
werden.
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Abb.1: Gemessene atmosphdrische Wirme-
strahlung bei wolkenlosem Nachthimmel
im Vergleich zum Strahlungsiibertra-
gungsmodell von Zdunkowski et al.
(1982). Der Korrelationskoeffizient
betrigt 0,976. MeBwerte A : Stun-
denmittel 00-01 WOZ, ModelTwirte A
Berechnet aus Temperatur- und Feuc%%e-
profil des Radiosondenaufstiegs 00 UTC
Schleswig, Dezember 1984 - September
1985. '
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Abb.2: wie Abb.1, jedoch im Vergleich

zur Parametrisierungsformel von Swin-
bank, Stundenmlttel fiir die Sonnen-
hdhen y >5 °(tags). Der Korrelations-
koeffizient betrdgt 0,977.
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Abb,.3: wie Abb.1, jedoch im Vergleich
zur Parametrisierungsformel von Swin-
bank. Stundenmittel fiir Sonnenhdhen
¥ <6°(nachts). Der Korrelationsko-
eflelent betrigt 0, ok1,
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ERWARMUNG DER ATMOSPHARE INFOLGE ABSORPTION KURZWELLIGER STRAHLUNG IN TEILCHEN

G. Hdnel, R. Busen, R. SchloB

Institut flir Meteorologie und Geophysik, Frankfurt/Main

1 EINLEITUNG

Im langjdhrigen, mittleren Strahlungs-
haushalt der Atmosphdre ist die insge-
samt absorbierte Sonnenétrahlung recht
genau bekannt. Sie wird von den ver-
schiedensten Autoren mit etwa 20 bis

25 % der einfallenden Strahlung ange-
geben. Die Anteile dieser Absorption,
die auf den wolkenfreien Raum und auf
Wolken entfallen, werden jedoch noch
sehr unterschiedlich beurteilt. Eine
Aufteilung in Absorption durch die gas-
f6rmigen und die flissig-festen Anteile
der Atmosphdre ist wegen fehlender
experimenteller Grundlagen erst recht
unsicher. Sie wdre aber notwendig, um
den anthropogenen EinfluB8 auf das Klima
abschidtzen zu k&énnen, der wegen der
starken Absorption kurzwelliger Strah-
lung in RuB besteht.

2 MESSMETHODEN

Aus diesen Griinden wurde in den vergan-—
genen Jahren eine neuartige in-situ
MeBmethode fiir die teilchenbedingte
Volumenabsorptionsrate Asp kurzwelliger
Strahlung entwickelt. Das ist die pro
Zeit- und Volumeneinheit in atmosph&d-
rischen Schwebeteilchen absorbierte
Strahlungsenergie aus dem Spektralbe-
reich 0.3 bis 3.5 pum Wellenl&dnge. Die
teilchenbedingte Voiumenabsorptions-
rate kurzwelliger Strahlung ist das
Produkt aus dem spektral gemittelten
Volumen-Absorptionskoeffizienten der
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Teilchen Eap und dem kurzwelligen
Strahlungsangebot S. Letzteres ist das
Integral der Strahldichte der kurzwel-
ligen Strahlung iiber alle Raumrichtun-
gen am MefBort.

= 0o - S (1)

ASP ap

Fiir béide GrdBen, aus denen sich die
teilchenbedingte Volumenabsorptions-
rate zusammensetzt, wurden besondere
MeBverfahren entwickelt (vgl. Hdnel

et al. V
die experimentelle Bestimmung der

1982) . Die Verfahren erlauben

zeitlichen Abhdngigkeit der teilchen-
bedingten Volumenabsorptionsrate und
damit auch der dazugehdrigen Erwidr-
mungsrate der Atmosphire

(dT/dt)Sp = Asp/(p-cp) (2)

am festen Ort und bei jedem Wetter.

3 ABSCHATZUNGEN AUS DEN MESSDATEN

Ist die direkte Sonnenstrahlung meBbar
und auch nicht durch Wolken beein-
fluBt, so lassen sich weitere klimato-
logisch wichtige Parameter abschitzen.
Es sind dies die wasserdampfbedingte
Volumenabsorptionsrate am MeBort sowie
die dazugehdrige Erwidrmungsrate der
Atmosphdre und die teilchenbedingte
Sdulenabsorptionsrate zwischen Erd-

boden und Oberrand der Atmosphire

= [aA__dz , (3)

CaP sp



beide fiir die kurzwellige Strahlung
zwischen 0.3 und 3.5 pm Wellenlé&nge.
Das Verhdltnis zwischen der teilchen-
bedingten S&dulenabsorptionsrate und der
vertikalen Komponente der auf den Ober-
rand der Atmosphdre treffenden Sonnen-
strahlung ist der gesuchte Anteil der
auftreffenden Sonnenstrahlung, der
innerhalb der gesamten Atmosph&re in
Teilchen absorbiert wird. Dabei spielen
normalerweise die Teilchen in der pla-
netarischen Grenzschicht die grdéBte
Rolle.

4 ERGEBNISSE

Messungen wdhrend der gesamten Tages-
lichtperiode wurden bisher in Frank-
furt/Main, Tucson/Arizona, Garmisch
sowie auf dem Kleinen Feldberg/Taunus
und dem Wank bei Garmisch durchgefiihrt.
Sie lassen folgende Schliisse zu:

a) Im Winter - wdhrend der Heizperio-
de - bestimmt der Beitrag der Teilchen
die Gesamterwdrmung der Atmosphdre
durch Absorption kurzwelliger Strahlung
in Teilchen und Wasserdampf. Im Sommer
kann bei klarem Wetter der Beiltrag des

Wasserdampfs Uberwiegen.

5 LITERATUR
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b) Die Gesamterwdrmung der bodennahen
Atmosphdre wdhrend der Tageslichtperi-
ode, die durch beide Absorber zusammen
hervorgerufen wird, erreicht Werte bis
zu etwa 3 K unabhdngig von der Jahres-
zeit. Sie ist aber bei antizyklonalen
Wetterlagen grdB8er als bei zyklonalen.
c) Maximale teilchenbedingte Erwdr-
mungsraten liegen in Bodenndhe héher
als 10 K/Tag, wie durch Strahlungs-
ibertragungsrechnungen vorhergesagt
wurde. '

d) Etwa 1 bis 20 % der in die Atmo-
sphidre dringenden Sonnenstrahlung wird
im Tagesmittel in den Teilchen allein
absorbiert. Die hSchsten Werte traten
wdhrend der Wintermonate, bei aus-
tauscharmen Wetterlagen und in Frank-
furt auf.

e) In Frankfurt, Tucson und Garmisch
liegen die Tagesmittelwerte der teil-
chenbedingten S&dulenabsorptionsrate
normalerweise zwischen 20 und 100 W/m?.
Damit ist die klimatologische Bedeu-
tung der Absorption kurzwelliger Strah-
lung in Teilchen bei md&f8iger bis star-
ker Luftverschmutzung nachgewiesen.
Modellrechnungen (Tanre et al. 1984)

fihren zu demselben SchluB.

Light absorption measurements : new
techniques.
Applied Optics 21 (1982), S. 382 - 386

First results of the introduction of
an advanced aerosol - radiation inter-
action in the ECMWF low resolution
global model.

Aerosols and their climatic effects,
(H. E. Gerber und A. Deepak Ed.),

S. 133 - 177, A. Deepak Pub. (1984)
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EIN VERGLEICH ZWISCHEN DETAILLIERTER UND PARAMETRISIERTER

FORMULIERUNG VON TROPFEN/TROPFEN-KOAGULATIONSMECHANISMEN

K.D.

Beheng und G.

Doms

Institut flir Meteorologie und GeophySLk
Universitidt Frankfurt/M

1 EINLEITUNG

Simulationsmodelle von Einzelwolken die-
nen zu Untersuchungen sowohl von spezi-
fischen dynamischen Effekten wie z.B.
entrainment als auch zu Untersuchungen
zur Bildung und Entwicklung von Nieder-
schlag. Bei der mathematischen Behand-
lung wolkenmikrophysikalischer Prozesse
in solchen Modellen lassen sich zwei Me-
thoden unterscheiden: zum einen werden

GréBenverteilungsfunktionen fir die ver-

schiedenen Wolkenelemente (Tropfen,Eis-
partikel) bericksichtigt und, damit ver-
knipft, kinetische Bilanzgleichungen fidr
die einzelnen Partikelsorten verwendet,
und zum anderen werden bulk-GrdBen ver-
wendet, speziell Flissigwasser- und Eis-
gehalte, deren Anderungsraten meist pa-
rametrisiert werden. Ein maBgeblicher
ProzefB, der mit der Bildung und Entwick-
lung von Niederschlag verbunden ist, ist
die Koagulationswechselwirkung von Trop-
fen, fir die z.B. Kessler(1969) und
Berry (1968) Parametrisierungen vorschlu-
gen. Ihre Ansdtze beruhen auf der Grund-
annahme, daf8 Tropfen in Wolken- und Re-
gentropfen einggteilt werden kdnnen, und
beschreiben die Umwandlung von Wolken-
in Regenwasser, Dabei werden zwei Mecha-
nismen unterschieden: autoconversion
(Bildung von Regentropfen durch kolli-
dierende Wolkentropfen) und accretion
(Wachstum von Regentropfen durch Aufsam-
meln von Wolkentropfen). Die Ansitze
wurden teils intuitiv aufgestellt, teils
als empirische Formeln, wobei numerische
Lésungen der stochastischen Koagulati-
onsgleichung zugrunde lagen. Eine Uber-
prifung der Glte dieser Ansdtze ist bis-
her nur mit Wolkensimulationsmodellen
durchgefihrt worden (z.B. Silverman und
Glass, 1973 und Shiino,1983), wobei bei-
de Methoden, sowohl die Parametrisie-=
rungsansdtze als auch kinetische Bilanz-
gleichungen, verwendet wurden. Da die
mikrophysikalischen GréB8en in komplexer
Weise mit der Dynamik und Thermodynamik
der Wolke in Verbindung stehen, ist es
schwierig, aus den numerischen Modell-
ergebnissen eindeutige Schlisse auf die
Qualitédt der Parametrisierungsansédtze

zu ziehen. Diese Schwierigkeit tritt
nicht auf, wenn man die stochastische
Koagulationsgleichung benutzt, um die
einzelnen Koagulationsmechanismen zu
formulieren. Erste Untersuchungen dazu
wurden von Berry und Reinhardt(1974)
durchgefihrt.
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2 KOAGULATIONSMECHANISMEN

Da die Koagulationsgleichung die zeitli-
che Enderung der Tropfenverteilungs-
funktion f£(x) (f(x)dx: Anzahldichte von
Tropfen mit Massen zwischen x und x+dx)
bestimmt, muB die konzeptionelle Unter-
teilung in Wolken- und Regentropfen
schon bei der Verteilungsfunktion be-

ginnen, indem man setzt
f(x) = £ (x) + £_(x) (1)
e r
- _ f£(x), x < x*
mit fc(x) = { o , x » x* (2)
_ o , x < x* ’
und fr(x) = { £(x), x > x* (3)

wobei x* die Massengrenze zwischen Wol-
ken- und Regentropfen ist. Verfdhrt man
so, kann man neben autoconversion und
accretion zwei weitere Koagulationsme-
chanismen unterscheiden, namlich self-
collection sowohl von Wolken- als .auch
von Regentropfen, d.h. die Bildung ei-
nes Wolken- bzw. Regentropfens aus zweil
Wolken- bzw. Regentropfen (Abb.1). Wenn
man diese wvier Koagulationsmoden beridck-
sichtigt, die im Rahmen der Unterschei-
dung von Wolken- und Regentropfen mit
bestimmten Massenbedingungen, was die
Ausgangs- und Endmassen der kollidieren-
den Tropfen angeht, verknipft sind, las-
sen sich auf der Basis der stochasti-
schen Gleichung mathematische Ausdricke
fiir die Knderungsraten beliebiger Mo-
mente des Wolken- und Regentropfenan-
teils der Tropfenverteilungsfunktion
ableiten (Beheng und Doms,1986). Insbe-
sondere zdhlen dazu Anderungsraten der
Anzahl- und Massendichten, wobei letz-
tere mit Parametrisierungsansdtzen ver-
glichen werden kd&nnen, er bemerken,

outo-
conversion

set fif- rain

collec]{tion drops

accretion

Abb.l1 skizze der Koagulationsmechanismen



daB offensichtlich die Massendichten von
Wolken- und Regentropfen, L bzw. L ,
ausschliefBBlich durch autoconversion und
accretion gedndert werden, wahrend sich
die Anzahldichten zusdtzlich durch self-
collection &dndern.

3 VERGLEICH DETAILLIERTER UND PARA-
METRISIERTER MASSENANDERUNGSRATEN

Als Beispiel filir ein Parametrisierungs-
verfahren wird hier das oft benutzte von

Kessler (1969) gew&dhlt. Im Fall von au-

toconversion setzt er an

aL dL *

Pl - 8 - - >*

3t dtc k(Lc Lc) fir Lc LC (4)
au au :

und dLr/dt an = O fir L <L*, Der Raten-
koggfigient K wirda xonsfanf una gleich
10_3 s und der Schwellwert L: = 0.5
gm gesetzt. Die Wolkentropfen sind al-
so lediglich durch die Angabe ihres Was-
sergehalts charakterisiert. Im Fall von
accretion setzt Kessler fiir die Regen-
tropfen eine Marshall-Palmer Verteilung
an, womit sich unter Verwendung des kon-
tinuierlichen Wachstumsmodells (d.h. al-
le Tropfen gleicher GrdBe wachsen gleich-
schnell, was der Modellvorstellung der
von uns verwendeten stochastischen Koa-
gulationsgleichung widerspricht) ergibt

dL dL o -3 7/8

-d—Er = - a—;c = 5.25X10 Lch (5)
ac

wobei L und L_ in gm-‘3 anzugeben sind.

Wihrend fir die numerische Auswertung
der Gln. (4) und (5) nur die Angabe eines
Anfangswolken- und -regenwassergehaltes
notwendig ist, muB bei der detaillierten
Formulierung ein Anfangstropfenspektrum
vorgegeben werden, das im vorliegenden
Fall von drei Parametern abhédngt, wovon
einer der FllUssigwassergehalt ist. Es
ist einleuchtend, daB bei gleichen Was-
sergehalten die Struktur des Anfangs-
spektrums stark variieren kann, so daf
die numerischen Ergebnisse in hohem MaSB
von den weiteren, die Anfangsverteilung
beschreibenden Parametern abhd&ngen. De-
tails Uber die Verwendung verschiedener
Anfangsspektren und das numerische Aus-
werteverfahren kénnen Beheng und Doms
(1986) entnommen werden.

In Abb.2 sind die Umwandlungsraten von
Regenwasser durch autoconversion und
accretion fir ein typisch maritimes Ans
fangstropfenspektrum mit L_(t=0)=1 gm
und einem mittleren Anfangsradius von 14
pm dargestellt, und zwar sowohl berech-
net mit Gln. (4) und (5) als auch mit der
detaillierten Formulierung. Die Unter-
schiede zwischen den parametrisierten
und detaillierten Raten sind gravierend.
Die Autokonversionsrate nach Kessler ist
anfangs maximal und nimmt danach stetig
ab, wohingegen die detaillierte Rate all-
mihlich ansteigt und erst nach 900 s ihr
Maximum erreicht. Die Maximalwerte dif-
ferieren um fast eine Gr&éBenordnung. Ent-
sprechend der anfdnglich hohen Autokon-

"halts durch autoconversion
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Abb.2 Anderungsraten des Regenwasserge-
(AU) und ac-
cretion (AC) als Funktion der Simula-
tionszeit. Der Index 'K' bezieht sich
auf die Kessler-Gleichungen, der Index
'D' auf die detaillierte Formulierung.

versionsrate von Kessler, die zu einer
raschen Bildung von Regenwasser fihrt,
nimmt Kessler's Accretionrate in den er-
sten 200 s sehr schnell zu und ist schon
nach 450 s maximal. Im Gegensatz dazu
nimmt die detaillierte Accretionrate erst
nach 400 s signifikante Werte an und ist
nach 1250 s maximal, d.h. 800 s spiter
als Kessler's Rate., Diese Zeitdifferenz
erkldrt sich aus der spdt einsetzenden
und im Vergleich zu Kessler's Rate ge-
ringeren Autokonversionsrate. Bei Ver-
wendung anderer Anfangsspektren ergeben
sich &hnliche Resultate. Insgesamt kann

,aus diesen Vergleichsrechnungen geschlos-

sen werden, daB das Kessler-Verfahren we-
gen der mangelnden Berilicksichtigung des
spektralen Charakters des Koagulations-
prozesses zur Parametrisierung von auto-
conversion und accretion ungeeignet ist.

4 LITERATUR

BEHENG,X.D.;DOMS,G.: A general formula-
tion of collection rates of cloud and
raindrops using the kinetic equation
and comparison with parameterizations.
Beitr.Phys.Atmosph.59 (1) (1986)

BERRY,E.X.: Modification of the warm rain
process.Preprints First Natl. Conf.Wea-
ther Modification,Albany N.Y., Am.Met.
Soc.(1968) ,81-88

BERRY,E.X.;R.L.REINHARDT: An analysis of
cloud drop growth by collection:Part
IIT. J.Atmos.Sci.31(1974),2118-2126

KESSLER,E. :0n the distribution and conti-
nuity of water substance in atmospheric
circulations.Met.Monogr.32(1969),84 s

SILVERMAN,B.A.;M.GLASS: A numerical simu-
lation of warm cumulus clouds:Part TI.
J.Atmos.Sci.30(1973),1620~1637

SHIINO,J.: Evolution of raindrops in an
axisymmetric cumulus model.Part I. J.

Meteor.Soc.Japan 61(1983),629-655

57



EIN EINFACHES
DECKUNG DURCH CUMULUSWOLKEN
Paul Becker

Meteorologisches Institut der Universitdt Hamburg

1 EINLEITUNG

Cumuluswolken spielen eine wichtige Rolle fir
die Vertikaltransporte von Feuchte und Wirme
in der Atmosphare, Daneben haben sie einen be-
trichtlichen Einfluf auf die Strahlungsprozesse.
Eine Berlcksichtigung dieser Effekte, die auf-
grund der begrenzten Rechnerkapazitdten im
allgemeinen nur Uber eine Parameterisierung er-
folgen kann, erscheint daher in numerischen,
mesoskaligen Modellen als notwendig. Ein Para-
Vertikal-
transporte durch Cumuluswolken beriicksichtigt,
wurde z.B. von FRAEDRICH (1973) entwickelt.

meterisierungsschema, welches die

Bei diesem Schema wird die relative Bedeckung
mit Aufwindschlduchen mit der Energie, die not-
wendig ist, um in einer Luftsdule eine Wolke zu
bilden und der aktuellen Energiezufuhr ver-
knupft. Fiir eine vorgegebene Wolkenunter- und
-obergrenze ergibt die Kombination des Wolken-
massenflusses mit den Temperatur- und Feuchte-
differenzen zwischen Wolke und Umgebung eine
Produktionsrate von Wolkensubstanz, Diese kann
durch die Wahl eines geeigneten Zeitscales in
Bedeckungsgrade umgesetzt werden. Die relative
Bedeckung mit Aufwindschlduchen betrigt in
der Regel nur wenige Prozent.

Soll auch die Wechselwirkung zwischen Wolken,
Strahlungsprozessen und den mesoskaligen Fel-
dern beriicksichtigt werden, so ist zu beachten,
daB das reale Wolkenfeld zu einem festen Zeit-
punkt sowohl konvektiv aktive als auch passive
Wolken enthdlt und daB die Grundfldche einer
konvektiv aktiven Wolke wesentlich groBer sein
kann als diejenige des Aufwindschlauches, In der
auBerhalb des Aufwindschlauches aktiver Wolken
liegenden Region (im folgenden AuBenbereich
genannt) findet ein Teil des ausgleichenden Ab-
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sinkens statt. Dieser Bereich ist durch Temperatu-
ren gekennzeichnet, die unterhalb der Umgebungs-
temperatur der Wolke liegen.

Ziel ist es, ein einfaches Parameterisierungssche-
ma zu entwerfen, mit dem die relative Bedeckung
mit Aufwindschlduchen, mit AuBenbereichen und
mit zerfallendem Wolkenmaterial berechnet wer-

den kann,
2 MODELLBESCHREIBUNG

In dem nachfolgenden Abschnitt wird das Schema
in knapper Form vorgestellt, Eine vollstidndige Be-
schreibung findet man bei BECKER (1985).

Das Wolkenfeld wird zunichst in Aufwindschldu-
che (mit der relativen Fldchenbedeckung du),
Fldachenbe-

deckung o‘o) und zerfallende Wolken (mit der re-

AuBenbereiche (mit der relativen
lativen Flichenbedeckung d P) aufg?teilt. Mit den
Annahmen: du = Na du’ 0‘o = Na ‘Oo ergibt sich
ein Proportionalitdtsfaktor zwischen der relativen
Bedeckung mit Aufwindschlduchen und der relati-
ven Bedeckung mit AuBenbereichen, C_fu ist die
relative Fldchenbedeckung eines durchschnittli-
chen Aufwindschlauchgs und ao ist die relative -
Flichenbedeckung eines durchschnittlichen AuBen-
bereiches. Na ist die Zahl der Aufwindschlduche.
Der Proportionalitdtsfaktor ( 0’0/ a u) kann Uber
das Konzept des Mischens bei konstantem Druck
(siehe z.B. FRASER, 1968) mit den Horizontalpro-
filen von Temperatur und spezifischem Fliissig-
wassergehalt innerhalb der Wolke verkniipft wer-
den,

Die relative Bedeckung mit Aufwindschlduchen
kann ebenfalls mit diesem Konzept bestimmt wer-
den, falls angenommen wird, daB der Teil der be-
trachteten Fliche, der nicht mit aktiven Wolken

oder zerfallendem Wolkenmaterial bedeckt ist,



durch wolkenfreies Absinken gekennzeichnet ist.
Der in dieser Arbeit verwendete Ansatz zur Be-
stimmung von op wurde von ALBRECHT (1981)
entworfen und beruht auf der Annahme, daB die
relative Bedeckung mit zerfallendem Material
von der Zeit abhdngt, die zerfallendes Material

braucht, um zu verdunsten,
3 ERGEBNISSE

Mit dem in Abschnitt 2 vorgestellten Schema
kann der Bedeckungsgrad in Abhéangigkeit von
dem spezifischen Fliissigwassergehalt in der
Wolke (1) und den (lber das betrachtete Gebiet
gemittelten) Grofen von Temperatur (T) und
spezifischer Feuchte (q) bestimmt werden,

Die Abhidngigkeit der Bedeckung von dem spezi-
fischen Fliissigwassergehalt (angegeben fiir den
Kern des Aufwindschlauches) ist in Abb., 1 ge-

zeigt.
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Abb, 1: Gu’ O 0’p und O als Funktion des
spezifischen Flussigwassergehaltes (flr festge-
haltene Werte von T und q). Die benutzten Wer-
te fir die T und q entstammen einer numeri-
schen Simulation des KonTur Falles vom 13, Ok-
tober 1981 (siehe BENISTON, 1984),

Das Schema wurde auf (wihrend des KonTur Ex-
perimentes 1981) beobachtete Fille von Zellu-
larkonvektion angewandt. Die berechneten Er-
gebnisse deuten darauf hin, daB die relative Be-
deckung mit absinkenden Teilen von Cumulus-

-wolken bedeutende Werte erreichen kann, Fiir

den Fall vom 13, Oktober 1981 ergab sich eine re-
lative Bedeckung mit AuBenbereichen von 25%.
Die relative Bedeckung mit Aufwindschldauchen
bewegte sich im bekannten Rahmen ( < 5%). Ein
Vergleich der berechneten Gesamtbedeckung ( 0 )
mit Satellitenbeobachtungen zeigte eine gute
Ubereinstimmung.
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PHYSIKALISCHE PROZESSE IN DER ATMOSPHARISCHEN GRENZSCHICHT AM PACKEISRAND

Christian Wamser und Glinter Kellner

Alfred-Wegener-Institut flir Polar- und Meeresforschung

Bremerhaven
1 EINLEITUNG

Die Ausdehnung des Meereises der Erde
unterliegt starken zeitlichen Schwan-
kungen, deren markanteste der von der
solaren Einstrahlung abhdngige Jahres-
gang ist.Im November erreicht die Aus-
dehnung des Meereises mit einer Fl&che
von etwa 28 Millionen km?, also etwa
der GrdBe des afrikanischen Kontinents,
das Maximum. Sie geht im M&rz auf die
Halfte dieses Wertes zuriick. Zur Zeit
der maximalen Meereisausdehnung hat
der Packeisrand beider Hemisphdren oh-
ne Berilicksichtigung lokaler Deformati-
onen eine Gesamtldnge von etwa

30.000 km.

Die in einem Streifen beiderseits des
Eisrandes auftretenden abrupten Ande-
rungen der thermischen und dynamischen
Oberfldcheneigenschaften wirken sich
auf den Aufbau der atmosphédrischen
Grenzschichten Gber Eis und offenem
Wasser aus. So gibt die relativ warme,
vom offenen Meer auf das Packeis stro-
mende Luft Wdrme an das Eis ab,und sie
wird aufgrund der verstdrkten Reibung
iiber dem Packeis stédrker als iiber dem
Wasser gebremst. Strdmt dagegen die
Luft vom Eis zum offenen Wasser, so
wird ihr vom widrmeren Meer Wasserdampf
und Wdrme zugefilhrt, und die Reibungs-
wirkung nimmt ab. Im ersten Fall wird
die Dichteschichtung der bodennahen
Grenzschicht stabilisiert und die ver-
tikale Vermischung auf eine relativ
diinne Schicht beschré@nkt. In der abei-
sigen Strdémung bildet sich dagegen ei-
ne mit wachsender Entfernung zum Eis-
rand rasch ansteigende Grenzschicht
aus, in der verstdrkter vertikaler
Austausch zumeist durch geordnete Zel-
len erfolgt.

Die thermischen und dynamischen Wech-
selwirkungen 2zwischen der Atmosphdre
und der Meeresoberflédche beiderseits
des Eisrandes missen in Modellen der
allgemeinen Zirkulation der Atmosphére
und der Ozeane mdglichst genau darge-
stellt werden. In realistischen Para-
meterisierungsansdtzen des Impuls- und
Wadrmeaustausches an der Meeresoberfl&-
che werden u.a. die Schollengr&fienver-
teilung sowie die Anordnung und GrodBe
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eisfreier Flichen im Packeis eine wich-
tige Rolle spielen.

2 MESSUNGEN

Zur Erfassung der Vorgdnge am Eisrand

wurden in den Jahren 1983 - 85 auf dem
Forschungseisbrecher "Polarstern" drei

MeBprojekte im Seegebiet zwischen Spitz-

bergen und Grdnland durchgefiihrt. Die

nachfolgend dargestellten MeBbeispiele
zeigen die Wirkung der Oberfldchenei-
genschaften auf die Entwicklung der at-

mosphirischen Grenzschicht.
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Abb.1: Die Entwicklung einer internen
Grenzschicht beli abeisigem Wind, gemes-
sen bei einem Falcon-Flug im Bereich
des Packeisrandes. Flugphase A:geringe
Eisbedeckung, B:groBe Eisbedeckung.

Abbildung 1 zeigt im oberen Teil Zeit-
reihen der u,w-Komponenten des Windes,
der potentiellen Temperatur und der ab-
soluten Feuchte wdhrend eines MeBfluges
vom offenen Wasser auf ein ausgedehntes
Packeisfeld bei abeisigem Wind. Wahrend
der Flugphase A befindet sich die Fal-
con in der am Packeisrand beginnenden
internen Grenzschicht mit starken Vari-
ationen des Wind-,Temperatur- und Feuch-
tefeldes. Die Videokameraaufnahmen w&h-
rend des Fluges (s. unterer Teil der
Abb.) zeigen eine geringe mittlere Eis-
bedeckung von nur 10% wihrend dieser



Phase. Um 1744 GMT durchst6B8t die Fal-
con die interne Grenzfldche (s. Skizze)
Die Fluktuationen der atmosphdrischen
GroBen schwdchen sich ilber dem Eisfeld
bis auf einige niederfrequente Signale
abrupt ab.

In Abbildung 2 sind die den beiden Flug-
phasen entsprechenden Varianzspektren
der vertikalen Windkomponente darge -
stellt, die eine stark reduzierte Tur-
bulenz iiber dem Eis ausweisen.

w- powerspectra

T e
10 1071 nlHgd 10 10!
10~ 107 kw1077 10"

Abb. 2: Varianzspektren der Vertikal-
komponente des Windes filir die in Abb.1

dargestellten Flugphasen A, B.

Die Tabelle 1 gibt einen Uberblick iber
die Varianzen und Kovarianzen dieses
MeBfalles.

w'?2 -pu'w' [pcw'®'|¢L w'a'
m? /s? N/m? W/m? W/m?
Phase A [0.0190|6.42 107%| -2.8 |- 9.7
Phase B |0.0002{3.10 10| -0.6 |- 4.6
Tab. 1: Vertikalwindvarianzen sowie

die turbulenten Flisse von Impuls, Wdr-
me und Feuchte fiir den in Abb.1 darge-
stellten MeBfall.

Die Zeitreihen in Abb.1 (Phase A) sowie
das ausgeprdgte Maximum im zugehérigen
Varianzspektrum bei k=2.7*10"3m-1 las-
sen intensive konvektive Prozesse in
der von unten erwdrmten Grenzschicht
iber See vermuten. Dabei entwickeln
sich Strukturen, die mit Hilfe eines
auf der Polarstern installierten Dopp-
ler-SODAR-System gemessen wurden. Ein
Beispiel ist in Abbildung 3 dargestellt.

Man erkennt deutlich getrennte Auf- und
Abwindbereiche mit einer mittleren Pe-
riode von etwa 7 Minuten. Beil einer
Translationsgeschwindigkeit der Zellen
von 3.2 m/s mit dem mittleren Wind er-
gibt sich die horizontale Wellenlé&nge
Ap 2u etwa 1300 m.

e

3001

1004

2045 2100 GMT 2115 2130

Abb.3: Zeit-Hohen-Diagramm des mittle-
ren Vertikalwindfeldes, gemessen mit
einem Doppler-SODAR-System liber See in
Ndhe des arktischen Packeisrandes.

Charakteristische GrdBen der beobachte-
ten Fdlle mit intensiver Konvektion am
arktischen Packeisrand sind in der Ta-
belle 2 zusammengefaBt. In der letzten

= — — [m] AR
DATE uT U[m/s]| Tw-TiCC] | Hp|(m]| N:plumes| Aw [asp ratio
13JUL83 | 1150-1211 3.0 4.2 200 7 550 2.8
5JUL84 | 1430-1520| 4.5 2.3 770 8 1700 2.2
16MAY 85 | 2045-2345| 3.2 6.9 560 26 1300 2.3
24 -n- 116261926 6.9 9.0 1300 18 4100 3.1
©|24 -n- [2130-2330|X=40 km 7.5 930 18 2200 22
|25 -n- |0230-0730|X"=79km 49 990 32 2500 2.5
x |4 JUL84[1739-1748|X"= 5 8km - 140 16 360 26
©SODAR measurements during cruise
x FALCON measurements
Tab.2: Zusammenfassung der Ergebnisse

konvektiver MeBfdlle am Packeisrand.

Spalte ist das Verhdltnis: Wellenldnge/
GrenzschichthShe (aspect ratio) aufge-
fihrt, das in theoretischen Konzepten
als Konstante dargestellt wird. Die in
der Literatur angegebenen Werte liegen
typisch zwischen 2 und 3. In den hier
untersuchten MeBf&llen liegen die Wer-
te nahe dem Mittelwert von 2.5, so daB
eine einfache mathematische Darstellung
dieser Prozesse gerechtfertigt er -
scheint.
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ATMOSPHARISCHE PROZESSE AM RANDE DES ANTARKTISCHEN KONTINENTS
Christoph Kottmeier, Hans-Jiirgen Belitz, Hans-Ulrich Stuckenberg

Institut fir Meteorologie und Klimatologie, Universitdt Hannover

1. Das Klima an der G.v.Neumayer-Station

Durch das meteorologische Mefiprogramm an der
G.v.Neumayer-Antarktisstation (70°40'S,8°22'W)
liegt seit 1981 u.a. eine Zeitreihe von Wind-
und Temperaturmessungen fiir einen kiistennahen
Standort der Antarktis vor. In den Abb. 1
und 2 werden typische zweidimensionale Hau-
figkeitsverteilungen fiir einen Sommermonat
( Januar 1984 ) und einen Wintermonat ( Mai
1983 ) gezeigt.In beiden Monaten wird die
auch ganzjdhrig dominierende ostliche Stro-
mung deutlich, die ihre grofSte Hiufigkeit
bei 8 m/s im Januar und 18 m/s im Mai hatte.
Bei dieser kiistenparallelen Windrichtung tra-
ten auch die hdchsten Temperaturen auf, die
jedoch auch im Januar selten O °C iiberstiegen.
Ein sekunddres Maximum der Windrichtungen
bei Sudwind (Richtung des katabatischen Win-
des ) trat in Verbindung mit geringen Wind-
geschwindigkeiten um 5 m/s und tieferen Tem-—
peraturen auf. Die Streuung der Temperaturen
war im Mai erheblich groBer als im Januar
und wird durch den verschdrften Temperatur-
kontrast zwischen Kontinent wund umgebenden

Meereisgebieten im Winter verursacht.

2. Erkldrung der beobachteten Verteilungen

Die Erkldrung fiir die vorliegenden Haufig-
keitsverteilungen ergibt sich aus den vor-
herrschenden synoptischen Bedingungen. Durch
die haufige Passage von Zyklonen, die paral-
lel zum Antarktisrand von Westen nach Osten
ziehen, weht an der deutschen Forschungssta-
tion nur =zeitweise katabatischer Wind. Das
Klima ist stattdessen sehr wechselhaft, wobei
in Perioden mit zeitlichen Abstidnden von ei-
nigen Tagen bis zu einigen Wochen Kaltluft
vom Kontinent iber die vorgelagerten Meeres-

bzw. Meereisgebiete flieBt oder in der mitt-
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Abb.1 und 2:Relative Hiufigkeiten der Wind-
richtungen und -geschwindigkeiten (ausgezog.
Pinien) sowie Temperaturen (punktierte Lin.
im Januar 1983 (oben) und Mai 1983 (unten)
an der G.v.Neumayer-Station. Isolinien der
Geschwindigkeit bezeichnen 1, 5, 10, 15 %
Haufigkeit, Isolinien der Temperatur 1, 5,
10, 20, 30, 40, 50 % Hzufipkeit. ‘
Klassenbreiten: Temperatur 5 °C, Windrichtung
L5 Grad, Windgeschwindigkeit 5 m/s.
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leren Troposphdre Warmluft aus niedrigeren

Breiten bis zur Antarktis advehiert wird.
Diese Wechsel von Windrichtung und Temperatur
der freien Atmosphdre werden durch die regel-
maBigen Radiosondenaufstiege an der G.v.Neu-
mayer-Station belegt. Die Haufigkeitsvertei-
lung der Windrichtungen im 700 hPa-Niveau fiir
das Jahr 1983 enthdlt zwei Hauptmaxima &hnli-
cher Haufigkeit, die den beiden kiistenparalle-
len Richtungen entsprechen. Sie lassen sich
so erkliaren, daB im Mittel die Hdlfte der
Tiefdruckgebiete ndrdlich der Station und die
Halfte siidlich vorbei zieht. Die Zugrichtung
parallel zum Antarktiérand erkldrt auch die
kiistensenkrech-

Minima der Verteilung bei

tem Wind in 700 hPa. Vergleicht man hiermit

die entsprechende Verteilung in 45 m Hohe,

so wird eine auffallende Verschiebung deutlich.
Mehr als die H#lfte der Tage des Jahres hatten

wind aus Richtungen um Ost, Westwinde traten

mit ca. 15 % wesentlich seltener als in 700
hPa auf und siidliche Richtungen traten als
tertidres Maximum in Erscheinung.

Die Deformation der bodennah gemessenen Wind-
) 1d8t

sich qualitativ durch den quasi-permanenten

rose ( und der {Ubrigen Verteilungen

Temperaturgegensatz zwischen der arktischen
Festlandsluft und der maritimen Polarluft er-
.kléren. Die hieraus entstehende Baroklinitsdt
ist weitgehend durch den Verlauf der Kiiste
gepragt. In Uberlagerung mit der internen Ba-
roklinitdt der Zyklonen wird das thermische
windfeld bestimmt, das somit eine stationire
Komponente und eine transiente Komponente be-
sitzt. Beide zusammen wirken sich hthenabhin-
gig als zusZtzliche Druckgradienten in der
Impulsbilanz der Grenzschicht aus. Die Grenz-
schichtreibung und Abtriebskréfte (im instati-
niren Fall ) fithren zu einer groBeren Haufig-
Jkeit siidlicher Winde, wihrend die hohenabhén-
;gige Druckgradientkraft im stationdren Fall
‘zu hdufigeren Ostwinden fiihrt.

Eine quantitative Erkldrung der Verteilung
-ergibt sich aus der analytischen LOsung einer
Formulieruhg der Grenzschichtgleichungen mit

Reibung und

einfacher Parametrisierung der

vder Baroklinitdt. Das auffallenste Ergebnis

der Simulation ist die Einengung des theore-
tisch mdglichen Bereichs bodennaher Windrich-
tungen mit zunehmender Stabilitat, der
genau den bevorzugt beobachteten Windrichtun-

gen entspricht.

3. Winter Weddell See Projekt 1986

Die Abstznde zwischen den ganzjdhrig messenden
Stationen sind in der Antarktis so groB,
daB Horizontalgradienten meteorologischer Gréj
Ben im synoptischen und Mesoscale nicht erfaBt
werden. Um dennoch Ergebnisse wie in Abschnitt
2 hinsichtlich der Bedeutung der Baroklinit#t

zu Uberpriifen, bei denen gerade horizontale

Gradienten  entscheidend  sind, ist eine
zeitweilige Verdichtung von Messungen
notwendig.

Beim Winter Weddell See Projekt 1986 unter

Leitung des Alfred Wegener Instituts fiir

Polarforschung, Bremerhaven, werden erstmals

zwei Forschungsfahrten von FS Polarstern

in das winterliche Packeis durchgefiihrt.
Beim Fahrtabschnitt Sept. bis Dez. 1986 stiitzt
sich das meteorologische MeBprogramm auf zwei
hauptsidchliche MeBverfahren. Ein mesoskaliges
Netz von acht MeBbojen auf Meereisschollen
dient der Vermessung des bodennahen Tempera-
tur-, Wind- und Druckfeldes in einem kiistenna-
hen Untersuchungsgebiet der ostlichen Weddell-
See. Ein aerologisches MeBprogramm von Bord

Polarstern aus sowie an einer Feldstation
auf dem Schelfeis soll kiistensenkrechte Verti-
kalschnitte durch die untere Troposphidre ermit-
teln. Die Abstimmung mit einem parallel lau-~

fenden ozeanographischen Programm soll zur
Kldrung der Frage fihren, wie sich die Grenz-
schichtstromungen in Ozean' und Atmosphidre
am Rande des Kontinents auf die Meereisbedek-
kung, die Eisbewegung und auf die Wdrmezufuhr
vom Ozean in die Atmosphdre auswirken.
Literatur:
Kottmeier, Ch, The Influence of Stability and
Baroclinicity on the Wind and
Temperature Conditions at the
Georg von Neumayer Antarctic
Station. Tellus. accepted,

1986.
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SKALENABHANGIGE MODELLE FUR DIE KL:MAFORSCHUNG*
Hartmut Gragl
Institut fir Physik, Forschungszentrum Geesthacht

und Institut fiir Meteorologie, Universit&t Hamburg

1. Einleitung

Das Klima jedes Ortes auf der Erde wird von
der Wechselwirkung aller Teile des Klimasy-
stems bestimmt. Somit ist es fir Island zum
Beispiel nicht unerheblich, wie tief die
winterliche Durchmischung des Atlantik im
Gebiet nordwestlich von Schottland reicht
und welche Temperatur dabei das aus subtro-
pischen Breiten advehierte Wasser der perma-
nenten Temperatursprungschicht dort hatte,
wobei es bei Durchmischung - meist nach
vielen Jahren - wieder Kontakt mit der Ober-—
fl&che bekommt.

Im kleinskaligen Bereich hingt es oft von
nur geringflgigen Eingriffen des Menschen
und damit von der verinderten Oberflichen-
rauhigkeit oder dem Wasserhaushalt des Bo-
dens ab, ob die Temperaturamplitude eines
Tages sich drastisch &ndert.

2. Skalen

Es hat sich eingeblirgert, vom synoptischen
oder grofskaligen Bereich, vom mesoskaligen
oder auch regionalen Bereich und von der
Mikroskala zu sprechen. Dabei sind die Gren-

zen - wie so h3ufig - zwar leicht zu defi-

¥Dieser kurze Beitrag ist als Einfiihrung in
die folgenden Beitrdge zu Modellen zu ver-—
stehen und stellt keine eigene Verdffentli~
chung dar
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nieren, aber oft den Klimaprozessen trotzdem
nicht angemessen. Dazu kommt die Wechselwir-
kung verschiedener unterschiedlich groger
Systemkomponenten auf breiten zeitlichen
Skalen: ein kleines Inlandeisgebiet {ber
Jahrtausende existierend hat auf die Vertei-
lung der Druckgebiete in der Atmosphdre
einen Sicherlich schwicheren Einfluf als die
riesigen im Winter schneebedeckten Gebiete
Eurasiens, die nach wenigen Monaten wieder
schneefrei sind. Wie bekommt man Einblick in
die Wechselwirkungen? Durch Messungen und

numerische Modelle.
3. Modelle

Da das permanente meteorologische Beobach~
tungsnetz meist nur den synoptischen Bereich
ilber Kontinenten aufl&st, ist unser Wissen
lber grofskalige Zusammenhinge besonders
angewachsen. Auch die mathematisch-numeri-
schen Modelle fir diesen Bereich, die globa-
len Wettervorhersagemodelle, sind, well
stets von den Beobachtungen im Dauertest
geprift, weiter vorangekommen als die fiir
kleinere Teilgebiete und auch die als Klima-
modelle bezeichneten Atmosphiremodelle.
Streng genommen ist erst ein die Komponenten
verbindendes Modell, also eine gemeinsame
Beschreibung von Ozean, Atmosphire, Kryo-
sphdre, Landoberfliche und Biosphire, ein
Klimamodell.

Vielfach jedoch verwendet man den vollstin-—
digen Gleichungssatz - auch primitive Glei~
chungen genannt - nicht, weil bestimmte
numerische Fehler ausgeschaltet werden sol-

len. Diese Reduktion der Gleichungen ist



stark vom zu l&senden Problem und damit von

. der Skala abhidngig. Daraus folgt eine Fiille

von Modellen, jeweils nur fiir eine spezielle
Anwendung optimiert. Anders ausgedriickt
heigt das, daB es kein fiir viele Fragen

gleichzeitig anwendbares Modell gibt.

Obwohl die Tendenz zu dreidimensionalen
Modellen hoher rdumlicher Aufl&sung besteht,
so ist keineswegs die Zeit fir eine Aufgabe
sehr einfacher und damit oft nur eindimensi-
onaler Modelle gekommen. Das Verstindnis
bestimmter Wechselwirkungen geht oft auf
diese einfachen Modelle zuriick. Erwdhnt sei
die positive Rickkopplung zwischen Tempera-~
turzunahme und Abnahmé der Albedo ndrdlicher
Breiten sowie die Reaktion des Wasserdampfes
auf einen Treibhauseffekt anderer Gase die
beide mit eindimensionalen Modellen ergriin-
det wurden, bevor sie in Zirkulationsmodelle

eingebaut wurden.
4, Modellanwendung

Die numerischen Modelle in der Meteorologie
und Klimaforschung haben .trotz ihrer Unzu-
l4nglichkeiten viele Anwendungsbereiche
erobert und werden diese in naher Zukunft
noch erheblich ausweiten. So werden globale

Modelle verwendet fiir

~ Wettervorhersage

~ Untersuchung der Wechselwirkungen im
Klimasystem

-~ Berechnung von Gleichgewichtszustidnden
beikveranderten duperen Bedingungen wie
der Zusammensetzung der Atmosphdre

~ ersten Gehversuchen zur Klimavorhersage

Modelle fir Teile der Erdoberfl&che, also
regionale und mesoskalige Modelle werden
gegenwidrtig ~noch weniger eingesetzt als

globale, weil sie meist nur in Vernetzung

mit diesen und daher nicht so leicht aussa-

gekrdftig sind, sie versprechen aber einen

wichtigen Beitrag zu

- Objektivierung der Lokalvorhersage

-~ Entdeckung regionaler Wirkung globaler
Trends

- Ausbreitung von Luftbeimengungen im ge-
gliederten Gelinde '

- Hilfe bei Regional—- und Stadtplanung

Zu beinahe allen diesen Anwendungsbereichen
gibt es Beispiele in diesem Band, wenn auch
die Beitr&ge zur Kopplung von Klimasystem-
komponenten gemessen an der Bedeutung noch

etwas unterreprisentiert sind.

Reihen wir die 'Klima'~Modelle entsprechend
ihrem geographischen Bereich auf, n3mlich in
globale, vregionale (Europa), mesoskalige
(Oberrhein), mikroskalige (Waldlichtung), so
sind Modelliererfolge bei den AuBenseitern
eher vorhanden als bei regionalen und meso-
skaligen, sie sind also skalenabhingig, weil
erstere ohne bzw. schon durch einfache
Startbedingungen aussagekrdftig sind. So
wird ein als 'Klimamodell' verwendetes Zir-
kulationsmodell der Atmosphidre von der vdl-
ligen Ruhe aus startend nach 30 - 60 Tagen
Integrationszeit und Januarsonne das typi-
sche Januarklima in diesem 30-Tage-Mittel
liefern, sofern klimatologische Werte der
Ozeanoberfldchentemperatur vorgegeben wer-
den. Die noch immer auftretenden Fehler

werden aus zwei Quellen gespeist:

1. Numerik, d.h. Niherung bei der Diskreti-
sierung von Differentialgleichungen und

2. Parametrisierung, d.h. nicht ausreichend
genaue Darstellung kleinskaliger vom
Rechengitter nicht aufgel&ster physikali-
scher Vorgédnge durch mittlere Werte an

den Gitterpunkten.

Diese letzten Behauptungen implizieren, daBg
wir - bei hypothetischer extremer rdumlicher
Aufl¥sung - schon wiiBten, wie das Problem zu
formulieren ist: Durch Massenerhaltung, den
ersten und den zweiten Hauptsatz der Thermo-

dynamik, das zweite Newtonsche Axiom (Im-
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pulssatz) und die Zustandsgleichungen der
Systemkomponenten, also der Luft, des Was-
sers, des Eises und der Bd8den sowie die den
Wasser— und Energiehaushalt beeinflussenden
Eigenschaften der Biosphire ist das Klimasy-
stem ausreichend genau beschrieben. Danach
ist Jjeder grdgere Rechner, da er ja eine
Reduktion der Gitterabstinde erlaubt, in
zweifacher Weise glinstig: numerische wie

Parametrisierungsfehler nehmen ab.

Nicht unerwidhnt bleiben soilte die Anwendung
von Modellergebnissen bei der Planung von
Feldexperimenten und bei der Festlegung von
Teilbereichen des Systems mit eindeutigster

Reaktion auf anthropogene Stdrungen.
6. Liicken

Die wesentlichste Liicke ist die noch nicht
geglickte Kopplung der wesentlichsten Klima-
komponenten, denn sie stellt extreme Anfor-
derung an die Genauigkeit der Parametrisie-
rung einzelner Prozesse. So wird eine nur um
wenige Watt pro Quadratmeter falsche Strah-
lungsbilanz an der Ozeanoberfliche bei einer
Umwdlzzeit des Ozeans von Jahrhunderten nach
dieser Zeit zu einem weit von der Realit&t
entfernten Klimazustand fiihren. Weiterhin
ist die Wechselwirkung mit der Biosphire ein
Stiefkind der Klimaforschung.

Fliir den mesoskaligen Bergich, aber auch
mittelbar fiir den globalen wegen der Parame-
trisierung, werden all die Prozesse wichtig,
die friher im Bereich 2zwischen Mikroturbu-
lenz und synoptischer Skala im Minimum der
Energiespektren angesiedelt waren. Sie haben
dennoch grofe Bedeﬁtung, wie zum Beispiel
die schraubenfdrmigen Bewegungen in Wolken-
straBen und einzelnen Cumulonimben, die
Anordnung der Konvektionselemente in offenen
oder geschlossenen Zellen, die Ausbildung
kleinraumiger polarer Tiefdruckgebiete, die
ozeanischen Wirbel an der Eiskante, um nur
einige zu nennen. Auch zu diesen Liicken gibt

es Beitr#ge in diesem Band.

66



KLIMAMODELLE: IHRE ANWENDUNG IN DER SPURENGAS- UND WIRKUNGSFORSCHUNG

Wilfrid Bach

Forschungsstelle fir Angewandte Klimatologie und Umweltstudien, Institut flr Geographie,
Westfdlische Wilhelms-Universit&t, D-4400 Minster, Robert-Koch-Str. 26

In diesem Ubersichtsbeitrag liegt die Betonung
auf der angewandten Klimaforschung. Anhand
verschiedener Klimamodellkonzepte werden die
Ergebnisse aus zwei zentralen Bereichen der
anthropogenen Klimabeeinflussung exemplarisch
dargestellt, ndmlich den Bereichen Spurengas-
forschung und Klimawirkungsforschung. Der Bei-
trag wird abgerundet mit einer knappen Uber-
sicht der schon jetzt erforderlichen Vorsorge-
mafnahmen.

1 SPURENGASFORSCHUNG

Das Klima der Erde hdngt von der einfallenden
Sonnenenergie und von seiner Absorption am
Erdboden und in der Atmosph&re ab. Die Absorp-
tion innerhalb der Atmosphédre wird durch die
Konzentration und den Anteil strahlungswirk-
samer Gase an der chemischen Zusammensetzung
der Atmosphire bestimmt. Andern wir diese,
z.B. durch Emission von zusdtzlichen Gasen,
dann missen wir damit rechnen, daf wir auch
das Klima &ndern. Bisher sind rd. 30 klima-
wirksame Gase identifiziert worden (RAMANA-
THAN et al.,1985), und ihre Zahl wird in Zu-
kunft weiter zunehmen. Der Erwdrmungseffekt
von CO,, dem in der Vergangenheit fast die
gesamté Aufmerksamkeit galt, wird durch die
heéheren Wachstumsraten, die léngeren Verweil-~
zeiten und die groBere Strahlungseffizienz

der meisten neuen Spurengase betrdchtlich ver-
stirkt. Hier legt die Menschheit eine che-
misch/klimatologische Zeitbombe (BACH, 1986a).
Damit rickt die Spurengasforschung ins Zentrum
der anthropogenen Klimaforschung.

Zu den wichtigsten anthropogenen klimawirksa-
men Gasen, die direkte Strahlungswirkungen
haben, gehéren Kohlendioxid(CO,), Chlorfluor-
methane (CFM), Methan(CH,), Ozon(0,) und Di-
stickstoffoxid(N,0). Daneben gibt~es noch eine
Reihe von chemisch/photochemisch wirksamen
Spurengasen, wie z.B. Kohlenmonoxid(CO) und
Stickstoffmonoxid (NO), die indirekt klimawirk-
sam sind, indem durch Oxidation von CO in An-
wesenheit von NO das strahlungsaktive tropo-
sphdrische O, entsteht. Zum besseren Verstind-
nis der Modeflergebnisse sei eine Kurzcharak-
teristik der anthropogenen. Aspekte der wich-
tigsten Spurengase und ihrer Trends vorange-
stellt. Fur ausfihrlichere Darstellungen siéhe

z.B. LOGAN et al. (1981), CRUTZEN et al. (1985),

BACH (1986b).

CO, entsteht bei der Verfeuerung fossiler
Brénnstoffe (Kohle, 01, Gas) und durch die
Zerstérung der Wdlder und Boden. Die wichtig-
sten Senken sind die Ozeane und z.T. die Bio-
‘sphdre. Die atmosphdrische Verweilzeit liegt
zwischen 6 und 10 Jahren. Seit der Industriel-

len Revolution verzeichnet die CO,- Konzen-
tration einen Anstieg um ca. 30 % bis auf ge-
genwidrtig 345 ppm. Die Wachstumsrate der letz-
ten Jahre betrug 0,4 %/a.

Die wichtigsten Quellen fur CFM-11(CFC13) und
CFM-12(CF_Cl,) sind Treibgase, Kihl-, Veér-
schiumungs- tnd Reinigungsmittel. In der Tro-
posphidre gibt es keine Senke., In der Strato-
sphire werden sie durch Photolyse abgebaut.
Ihre Verweilzeit betridgt ca. 65 bzw. 110 Jah-
re. Bei einer gegenwdrtigen Konzentration von
0,18 bzw. 0,25 ppb nehmen sie um 3-5 %/a zu.

CH, entsteht bei der Reisfelderwirtschaft,
Massentierhaltung, Verbrennen von Biomasse
und fossilen Brennstoffen sowie durch Erdgas-
lecks. Hauptsenke ist die Reaktion mit HO
iber NOX-EinfluB. Die Verweilzeit betrdgt ca.
10 Jahrée. Seit der Industriellen Revolution
hat CH, um rd. 50 % bis zum heutigen Wert

von 1,65 ppm zugenommen. Der Trend zeigt ei-
nen Anstieg von 1-2 %/a.

0., wird in der Troposphédre durch Radikalreak-
tionen stdndig auf- und abgebaut. O,-Abbau

in der Stratosphdre ist zu erwarten~durch
katalytische Reaktionen vor allem mit HO_,
NOy und ClOy. Die Verweilzeit in der Tropo-
sphidre ist 30-40 Tage, in der Stratosphére
ca. 2 Jahre. Die O_,-Konzentrationen schwanken
stark, Ein Anstieg™in der Troposphdre und ei-
ne Reduktion in der Stratosph#re sind nach-
weisbar.

N.O entsteht durch Verbrennen von Biomasse,
Vérfeuerung fossiler Brennstoffe und Uberdiin-
gung der Felder. Bei einer fehlenden Senke in
der Troposphédre hat es eine sehr lange Ver-
weilzeit von 165-185 Jahren. Uber die letzten
20 Jahre hat N,O um 0,2-0,3 %/a zugenommen
und einen gegenwdrtigen Wert von ca. 300 ppb
erreicht.

2 KLIMAMODELLKONZEPTE

Fir die Simulation der Klimawirksamkeit von
Spurengasen steht eine Hierarchie von Klima-
modellen zur Verfiligung, die man grob in ther-
mo- und hydrodynamische Modelle einteilen

kann (SCHLESINGER, 1983). In ersteren wird

die Temperatur explizit vorhergesagt, aber

die Dynamik wird vernachl8ssigt oder parame-
terisiert. In letzteren werden sowohl Tempera-
tur- und Windfeld als auch ihre Wechselwirkun-
gen explizit vorhergesagt. Energiebilanz-(EBM)
und Strahlungs-Konvektionsmodelle (RCM) sind
thermodynamische Modelle, und die allgemeinen

. Zirkulationamodelle (GCM) sind hydrodynamische

Modelle. Detaillierte Darstellungen geben
NORTH et al. (1981) fir EBM, RAMANATHAN und
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COAKLEY (1978) fir RCM und SCHLESINGER (1983)
fur GCM.

Diese Hierarchie von Klimamodellen kommt in
der Klimaforschung in zwei grundsdtzlich ver-
schiedenen, aber sich ergédnzenden Vorgehens-
weisen zur Anwendung:

- als transiente Sensitivitdtsstudien, wobei
die Reaktion des Klimas auf den berechnetern
zeitabhidngigen Jpurcngasanstieg untersucht
wird, und

+ als Gleichgewichtsstudien, wobei der Re-
spons des Modellklimas auf einen vorgegebe-
nen zeitunabhdngigen Spurengasanstieg be-
rechnet wird.

3 TRANSIENTE STUDIEN

Der transiente Respons des Klimas (im folgen-
den synonym flur die Erdoberfl&chentemperatur
benutzt) auf CO.-Anderungen kann mit Hilfe

ven Energie-, Kohlenstoffkreislauf- und Klima-
modellen erfaft werden. (BACH,1985 b; BACH

iimd TTTMA 400K )
e uv.i\.ﬁ’ P T e f e

3.1

Die

Energiemocdelle

CO.-Emissiocnen in Abb. 1 stammen bis 1930
aus biGsph&rischen Quellen (1820-1980) und
aus dem Verbrauch fossiler Brennstoffe (UN
Statistiken von 1860-1980). Die groRe Spann-
breite der Energieszenarien bis 2030 spiegelt
die Unsicherheit in der Projektion des zu-
kiinftigen Weltenergiebedarfs wider, Der da-
raus abgeleitete CO,-Emissionsbereich von
1-25 Gt C/a entspricht den auf der Klimakon-
ferenz in Villach 1985 gemachten Abschdtzungen
von 2-20 Gt C/a.
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Abb.1 Berechnung der Abb,2 Berechﬁﬁgg der

C02-Emission COZ-Konzentration

3.2 Kohlenstoffkreislaufmodelle (KKM)

Die CO.-Emissionen bilden den Input fiur die
KKM zuP Berechnung der atmosphidrischen CO_ -
Konzentrationen. Ein Vergleich der Ergebnlsse
aus dem 4-Box-Diffusionsmodell nach COESCHGER
et al.(1975), 5-Box-Diffusionsmodell nach
CRANE(1982) und Multi-Boxmodell nach EMANUEL
et al.(1984) ergab kaum Unterschiede, Der mit
dem OESCHGER-Modell berechnete CO_,-Gehalt
liegt im Jahre 2030 zwischen 360 Und 540 ppm
(Abb, 2).

3.3 Klimamodelle

Die AEnderungen im CO_,-Gehalt bilden den Input
zur Berechnung der mIttleren globalen Boden-
temperaturdnderungen(AT). Die Simulationen
wurden mit Hilfe der parameterisierten Form
eines 1-D RCM und einem damit gekoppelten

1-D Ozean-EBM durchgefihrt. Danach bewirkt der

reine CO2-Effekt fur das hoéchste Energieszena-
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ric(1) einen Anstieg von AT um 1,1 XK Uber die
gemessene Bezugsperiode von 1946-1960 (Abb. 3),
wahrend das niedrigste Szenario(7) nur einen
Anstieg von etwa 0,5 K zeigt. Den Berechnungen
des gemeinsamen Effekts von CO, und anderen
Spurengasen liegen die Wachstumsraten 1,15-
2,34 ppm fir CHA’ 285-375 ppb fur N,O, 0-1,1
ppb fir CFM-11 und 0-1,8 ppb fir CF@-12 von
1880-2030 nach RAMANATHAN et al.(1985) zugrun-
ie. Abb. 4 zeigt fir das hochste Szenario, daf
der zusdtzliche Einflufl der anderen Spurengase
0,7 K oder 40 % des Gesamteffekts betridgt und
ihn somit auf 1,8 K erhtht. Danach koénnte es
so warm wie im Eem-Sangamon Interglazial vor
125 000 Jahren werden.
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Abb.4 Wie Abb.3,aber
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3.4 Wichtigkeit von Einfluffaktoren

Tab. 1 zeigt die relative Wichtigkeit ver-
schiedener EinfluRfaktoren flir AT. Die Berech-
nung fir verschiedene Klimasensitivititen

(T = 3%1,5 K) zeigt die Unsicherheitsmarge.
Dig unterschiedlichen Energieszenarien und
die zusidtzlichen Spurengase leisten zwar ei=-
nen dhnlich hohen Beitrag zu AT; aber die
Unsicherheit durch Energieszenarien ist gro-
Ber. Einen groBen Unsicherheitsfaktor stellt
die Biosphidre durch die Annahme unterschied-
licher Deforestationsraten dar. Die Anwendung
unterschiedlicher KKM erhtht die Unsicherheit
nur unwesentlich.

Tab. 1 Sensitivit&t der Bodentemperaturinde-

Tungen(AT) gegeniiber verschiedenen Einfluffak-
toren von der vorindustriellen Zeit bis 2030

AT(K) fur
EinfluBfaktoren Te=1,5 Te=h,5*
Versch.Energiesz. (fossiles CO.) 0,35 - 1,36
Andere Spurengase(CFM,CHA,N20§ 0169 - 1,32
Biosphdre(rezentes CO,) 0,08 - 0,71
Versch.C-Kreislaufmodelle 0,01 - 0,04

¥ Te ist die global gemittelte Gleichgewichts-
temperatur fur eine COp-Verdopplung (gemif
GCMs ist Ty = 3#1,5 K)

3.5 Klimarespons

Abb. 5 zeigt die Anderung der Ozeanoberfli-
chentemperatur(AT) in Abhingigkeit von der
Gleichgewichtserwdrmung (AT _ ) aufgrund der
CO,-Emission von 1850-19806gowie von einem
KlIma-Rickkopplungsfaktor(f). Danach wire bei
einer Klimasensitivitdt von 3 K und gréBer

fiur eine CO,-Verdopplung und bei gingigen Dif-
fuﬁionskoefgizienten im Ozean von k = 1-2

cm /s der groBte Teil der seit der Industriel-
len Revolution eingeleiteten Erwdrmung wegen
des Verzdgerungseffekts des Ozeans noch nicht
sichtbar. Das bedeutet nach HANSEN et al.(1985),
daf eine abwartende Haltung bei der Einleitung



von VorsorgemafBnahmen geféhrlich wire, weil
spatere korrektive Eingriffe wirkungslos blie-
ben.
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Abb.5 Verzdgerung des
Klimarespons durch
Ozeaneffekt (HANSEN
et al. 1985)

Abb.6 Anteile d.Spuren-
gase a.d. Gesamttempe-
raturdnderung; 1980 (1880-
1980)u.2030(1980-2030)

4 GLEICHGEWICHTSSTUDIEN

4.1 Beitrag der Spurengase zum Anstieg der
Bodentemperatur

Abb. 6 zeigt die mit einem 1-D RCM berechneten
Anteile der verschiedenen Spurengase an der
Gesamtidnderung der Gleichgewichtstemperatur
am Boden. Der Anteil von CO, mit 66 % fir
1880-1980 f&llt danach auf 46 % fur 1980-2030.
Dafiir steigt der Anteil der CFM von 8 auf 23 %
{iber die gleichen Zeitperioden. Auch der Bei-
trag durch O, nimmt stark zu. Die anderen Spu-
rengase zusammen verstérken den COZ-Effekt um
das 1,5 bis 2,5fache.

4.2 Ergebnisse von Gleichgewichts- und trans-
ienten Studien

Gleichgewichts- und transiente Studien zeigen
shnliche Temperaturédnderungen (Tab., 2). Die

transienten Ergebnisse sind jedoch realistischer,

da sie aus Simulationen im zeitlichen Ablauf
stammen, unterschiedliche Energieszenarien,
den Ozeaneffekt und die Klimasensitivitét
berticksichtigen, und damit den Unsicherheits-
bereich besser widerspiegeln.
Tab.2 Abschitzung der Bodentemperaturidnderung
durch CO, und andere Spurengase fiir
1880-1980 und 1980-2030
Temperaturidnderung(K)

Gleich-_  Transient?
gewicht!)Te=1,5 Te=4,5
{1880-1980 0,52 0,32 bis 0,57
€O, 1980-2030 0,71 0,19 bis 1,02
CFM,0,  11880-1980 0,27 0,32 bis 0,55
CH, N30 11980-2030 0,81 0,51 bis 0,85
Insgesamt 1880-2030 2,39 1,34 bis 3,01

1)RAMANATHAN et al.(1985) 2) BACH u.JUNG(1986)
4.3 Ubersicht uber 002

Abb. 7 gibt einen Uberblick Uber die mit EBM,
RCM und GCM Uber die letzten 20 Jahre durch-
gefihrten 2xC0, Gleichgewichtsexperimente,

Die sehr hohen"bzw. sehr niedrigen Werte beru-
hen auf falscher Modellanwendung, Abbruch der
Integration vor Erreichen des Equilibriums,
Nichtbeachtung wichtiger Rickkopplungsprozes-
se und Anwendung eines unrealistischen "klima-
tologischen" Ozeanschemas. Die groBe Mehrheit
der unterschiedlichen Modellkonzepte zeigt
fir eine CO,-Verdopplung eine Bodentemperatur-
zunahme zwiSchen 1,5 und 4 K.

~Simulationen
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EBM RCM GCM
1)Méller(1963)2)Manabe u. Wetherald(1967)3)Ma-
nabe(1971)4)Rasool u. Schneider(1971)5)u.6)
Sellers(1973,1974)7)Weare u. Snell(1974)8)Ma-~
nabe u. Wetherald(1975)9)Ramanathan(1975)10)
Schneider(1975)11)Temkin u. Snell(1976)12)Au-
gustsson u. Ramanathan(1977)13)Potter(1978)14)
u.15)Hansen(1978,1979)16)Rowntree u. Walker
(1978)17)Hummel u. Reck(1979)18)Hunt u. Wells
(1979)19)MacDonald et al.(1979)20)Ramanathan
et al.(1979)21)Newell u. Dopplick(1979)22)Idso
(1980)23)Manabe u. Wetherald(1980)24)Gates et
al.(1981)25)Hansen et al.(1981)26)Kandel{1981)
27)Mitchell(1981)28)Ramanathan{1981)29)Hall
et al.(1982)30)Schlesinger(1983)31)Alexandrov
et al.(1982)32)u.33)Washington u. Meehl(1983,
1984)34)Mitchell(1983)35)Hansen et al.(1984)
36)Gates et al.(1984)37)Schlesinger et al.1985)
38)Gates u. Potter(1985)39)Jung u. Bach(1986).

Abb.7 Ubersicht Uber die Temperaturdnderungen

aus EBM,RCM und GCM CO,-Verdopplungsex-
perimenten (SCHLESINGER,1983; u. ergénzt)

5 KLIMAWIRKUNGSFORSCHUNG
5.1 Aufgabe und Vorgehensweise

Zweck der Klimawirkungsforschung ist es, die
Wechselwirkungen zwischen Klima und Gesell-
schaft aufzuzeigen. Damit schafft sie die Vor-
aussetzungen flr eine sachliche Bewertung mog-
licher Zukunftsrisiken und die Notwendigkeit
und Angemessenheit von einzuleitenden Vorsor-
gemafnahmen. Erst dadurch wird den Entschei-
dungstrégern eine rationale Entscheidungsfin-
dung erméglicht (BACH, 1985a).

Die Szenarienanalyse bildet die Grundlage fir
die Wirkungsforschung. Dabei geht es um die
Entwicklung von mdglichst vollstidndigen und

in sich konsistenten Sub-Szenarien im physiko-
chemischen, biologischen und sozio-Gkonomi-
schen Bereich. Wie Abb. 8 zeigt, kommt in der
Szenarienanalyse eine Hierarchie von Modellen
zur Anwendung, n&mlich Klimamodelle, Impakt-
modelle und Skonomische Modelle.

5.2 Klimaszenarien

Die Entwicklung von Klimaszenarien dient der
Identizifzierung regionaler und jahreszeitli-
cher Klimabeeinflussungen durch Spurengase.
Das wird kurz mit Hilfe von 3 D-GCMs demon-
striert (BACH et al., 1985).
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Abb.8 Modellhierarchie zur Abschitzung véh
Klimaauswirkungen u, Ablauf von Ent-
scheidungsprozessen(PARRY et al. 1985)

5.2.1 Modellverifizierung

Bevor Klimamodelle filir eine regionale Wirkungs-
analyse angewendet werden kénnen, muB das Mo-
dellklima zuvor auf dem regionalen Skale ve-
rifiziert werden. Abb. 9 a,b zeigt fir das
Goddard Institute for Space Studies (GISS)-GCM
eine Modellverifizierung in Form von Differen-
zen zwischen den berechneten und beobachteten
Temperatur-(K) und Niederschlagsverteilungen
(mm/Tag) .
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Abb.9 Modellverifizierung dargestellt als Dif-
ferenzen zw. den vom GISS-Modell berech-

neten u. gemessenen a) Schutz/Gates Tempera-

tur-(K) u. b) Jiger Niederschlagsdaten(mm/Tag)

5.2.2 Klimadnderung bei CO_-Verdopplung

2
Abb. 10 a,b zeigt z.B. fiir den Sommer die fAn-
derung von Temperatur- bzw, Niederschlagsver-
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Abb.10 a)Temperatur-(K) u. b)Niederschlagsve?—
teilung(mm/Tag) in Europa im Sommer fir

das 2xCO2 GISS-Experiment
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teilung fir das 2xCO, GISS-Experiment. Danach
wirden in SW-Europa Gnd Nordafrika die Tempe-
raturen ansteigen und die Niederschlige abneh-
men, was nicht unkritisch fir die Landwirt-
schaft wére. '

5.3 Auswirkungen

Tab. 3 zeigt die mit Hilfe von Regressions-
gleichungen als Funktion von Temperatur- und
Niederschlagsdnderungen berechneten mdglichen
Ertragsidnderungen. Danach wiirden unabhingig
von den Niederschlags&nderungen bei Tempera-
turzunahme sowohl der US Mais- als auch der
Weizenglrtel ErtragseinbuBen erleiden, wih-
rend die Weltreisernte davon profitieren konn-
te(US DOT, 1975).

Tab.3 Mogliche Auswirkungen von Temperatur-

(AT) und Niederschlagsinderungen(ANS)
auf Ernteertrige{US DOT,1975)

1.Ertragsanderungen(%) im US Maisgtirtel

ANS(%) AT + 1°C + 2°C
- 10 - 13 - 24
+ 10 - 10 - 21
2.Ertragsanderungen(%) im US Weizenglirtel
ANS(%) AT + 1°C + 2°C
=10 -6 -9
+ 10 -4 - 8
3.Ertragsdnderungen(%) fir die Weltreisernte
ANS(%) AT + 1°C + 2°C
- 10 ' 0 + 5
+ 10 + 14 + 17

- = Ertragsminderung; + = Ertragssteigerung

EMANUEL et al. (1985) haben mit dem GISS-GCM
untersucht, wie sich aufgrund der Temperatur-
dnderung bei einer CO,-Verdopplung die Fl4-
chenanteile der Waldt¥pen und Okosysteme &n-
dern kénnten. Nach Abb. 11 ergibt sich als
Gesamtresultat fir die Okosysteme, daB sich
Grasland und Wisten auf Kosten von Wildern
und Tundra ausdehnen kénnten.

Waldtypen

GRASLAND | WUSTE
28,9% | 23,8%

WALD
47,4%

GEGENWARTIGES KLIMA SIMULIERTES KLIMA

Abb. 11 Knderung der Flichenanteile der Waldty-
pen u., Okosysteme bei einer COy-Ver-
dopplung (EMANUEL et al. 1985)

Alle Ergebnisse und die darauf beruhenden
Aussagen sind mit betrichtlichen Unsicher-
heiten behaftet und sollten folglich mit grok-
ter Vorsicht interpretiert werden.



6 VORSORGESTRATEGIE 2. Technische Mafnahmen an der Schadstoffquel-
le vor, widhrend und nach der Verbrennung.

Unsicherheiten wirken sich sowohl in der einen Dazu gehdren

als auch in der anderen Richtung aus., Wenn

folglich die aus einer Klimabedrohung fir die * die Abgasreinigung
Menschheit erwachsenden Konsequenzen sowohl * die Brennstoffbehandlung, und
gering als auch groR sein kénnen, ist es gebo- * neue Brenntechniken.
ten, folgende Sicherheitsstrategie zu verfol- 3. Wirksame Kontrollen aller kiinstlich her-
gen (BACH, 1982): . gestellten chemischen Substanzen, wie
- Die Grundlagen- und Wirkungsforschung vor-
anzutreiben, gleichzeitig aber * der Nachweis der Unbedenklichkeit aller
- gezielte VorsorgemaRfnahmen einzuleiten. neuen chemischen Substanzen, und
Eine solche Vorsorgestrategie besteht aus 4 + die drastische Reduzierung aller vorhande-
Komponenten : . nen chemischen Substanzen.
1. Eine effizientere Nutzung unserer Energie-~
ressourcen, Sie bewirkt 4, MaBnahmen zur Regulierung der Landnutzung
. o und zur Einddmmung der Landschaftszersté-
+ eine Reduzierung des Bedarfs an fossilen rung, wie

Brennstoffen
+ die Brandrodung tropischer Wilder

+ das Abflédmmen subtropischer Grasflédchen
* das Waldsterben in mittleren Breiten,
+ die weltweite Bodenzerstorung.

- eine Schonung dieser nicht erneuerbaren
Energietrdger fir wichtigere Zwecke als
verschwenderische Verbrennung

+ einen zligigen Einsatz schadstofffreier er-

; " " Wirden diese VorsorgemaBnahmen jetzt gezielt
neuerbarer Energietréger, und damit

eingeleitet, konnte eine durch Gasemissionen

. eine Reduktion der Schadstoffe sowie der © induzierte Klima- und Umweltbedrohung zumin-
Klima- und Umweltbelastung. dest stark reduziert werden.
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KLIMAMODELL MIT STOCHASTISCHER ANREGUNG

Werner Metz

Meteorologisches Institut der Universitdt Miinchen

1 EINLEITUNG

Der Hauptanteil der Varianz der
atmospdrischen Stromung steckt in den
langperiodischen Komponenten (T >
zwei Wochen) und dabei wiederum in den
planetarischen Skalen (zonale Wellen-
zahl m < 5). Hier wird angenommen,
dafl ein wesentlicher Anteil der
langperiodischen Varianz (d.h. des
Klimas) als Reaktion auf den Antrieb
durch die rasch fluktuierenden klein-
skaligen (synoptischen) Vorgidnge in
der Atmosphidre verstanden werden kann
(EGGER und SCHILLING 1983).
Antrieb wird als '"stochastische An-

Dieser
regung' betrachtet.
2 MODELL

Dem verwendeten Klimamodell ist die
quasi-geostrophische Approximation
flir eine barotrope Strdmung zugrunde
gelegt. Das Integrationsgebiet umfafit
die noérdliche Hemisphire. Wir be-
brachten die atmosphidrische Strémung
als in einen planetarischen (m4=5)
und in einen synoptisch-skaligen

(m ;>6) Bereich aufgespalten. Die
Modellgleichungen sind die Vorhersagen
fiir die planetarischen Stromungsmoden.
Die Wechselwirkungen zwischen den
planetarischen und den synoptisch-
skaligen Anteilen werden als Antrieb
aufgefalt. Die Antriebstermen wurden
tdglich aus EZMWF-Analysen fir die
Winter 79/80 bis 84/85 berechnet.
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3 ERGEBNISSE

Hier werden zum einen eine Simulation
der beobachteten atmosphidrischen
Varianz und zum anderen eine
Simulation von blockierenden Hochs

vorgestellt.
3.1 PLANETARISCHE VARIANZ

Vorliufe mit einer linearen Modell-
version, d.h. ohne Wechselwirkungen
&er planetarischen Moden unter- '
einander, zeigten bereits die im
Pazifik und Atlantik beobachteten
Varianzmaxima. Abb. 1 zeigt nun die
Standardabweichung der barotropen
Stromfunktion eines nichtlinearen

Laufs.

TRMFCT, =
?ﬂim"o‘é"? é%a%soo" 578 DAYS 'F%&‘c’.‘ 92“ ‘JO‘W =07

ve

Abb. 1 Standardabweichung der Strom- .
funktion in 106m2/s (576 Tage).

Die Lage der Modellmaxima stimmt fast



perfekt mit den Beobachtungen Ulber-
ein; beachtenswert ist insbesonders
die Aufspaltung des Maximas im
europiisch-atlantischen Raum. Die
Intensitidt liegt um ca. 20 % unter
der beobachteten.

3.2 BLOCKIERENDE HOCHS

Anhand von Stromfunktionsanomalien

an Gitterpunkten wurden positive Hoch-
druckzellen im Modell identifiziert.
(vergl. METZ 1986). Die mittlere Ver-
teilung der Anomalien atlantischer
Blockierungen, die im Sektor 40W bis
10 W im nichtlinearen Modellauf auf-

traten, ist in Abb. 2 wiedergegeben.

MEAN BLOCK RUN10S STRMFCT. RUN105 40W-10W
81020500 ~ 85021000 82 DAYS TRUNC. 99 5 5

N7

Abb., 2 Mittlere Stromfunktions—
anomalien wihrend Modellblockierungen
in Sektor 40W-10W in 10%m%/s

(5 Fille, 62 Tage).

EGGER, J.; SCHILLING, H.-D.; 1983:

METZ, W.; 1986:

Es zeigt sich eine signifikante Hoch-
druckzelle bei 55N, 30W, die in ihrer
Lage gut mit den Beobaachtungen iber-
einstimmt, allerdings nur ca. 2/3 der
beobachteten Intensitdt besitzt.

4 DISKUSSION

Es zeigt sich, daBl der Mechanismus
einer synoptisch-skaligen Anregung
unzweifelhaft flir die langperiodische
Verdnderlichkeit der Atmosphire von
Bedeutung ist. Im weiteren ist daran
gedacht, die baroklinen Moden der
Atmosphédre mit einzubéziehen, sowie
eine stochastische Modelliefung der

Antriebsterme zu versuchen.

On the theory of the long-term
variability of the atmosphere.
J.Atmos.Sci., 40, 1073-1085.
Transient cyclone-scale vorticity
forcing of blocking highs.
Erscheint in J.Atmos.Sci.
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INTERAKTIVE KOPPLUNG VON OZEANISCHEN DECKSCHICHTMODELLEN AN ATMOSPHARISCHE
ZIRKULATIONSMODELLE

Joachim Biercamp

Meteorologisches Institut der Universitit Hamburg

1 EINLEITUNG

Es ist allgemein bekannt, daB der Ozean von
groBer Bedeutung bei der Ausprigung des
atmosphhdrischen Klimas ist. Das Wissen

Rolle
insbesondere die relative

Uber die genaue des Ozeans im
Klimageschehen,
Bedeutung der verschiedenen ozeanischen
Zeitskalen fiir das Klimasystem, ist jedoch
noch duBerst liickenhaft, da das vorhandene
Datenmaterial die zeitlich und r#umlich
groBkaligen Strukturen des Ozeans nur in
Ausschnitten beleuchten kann.

Ein wichtiges Instrument zur Untersuchung
der Ozean-Atmosphire Wechselwirkung und
deren Rolle bei Klimainderungen (z. B.
durch CO2 Erhdhung) und systemimmanenten
Fluktuationen (z. B. E1l Nino) sind daher
gekoppelte Systeme aus numerischen Modellen
fir Ozean und Atmosphére.

Durch die interaktive Kopplung der beiden
treten

Modellkomponenten Anpassungs-

schwierigkeiten auf. Dies sind zum einen

numerische Probleme aufgrund der
unterschiedlichen "Reaktionszeiten" der
Medien Wasser und Luft. Eine andere

Fehlerquelle sind Riickkopplungseffekte, die
zu einem "Aufschaukeln" vbn Fehlern der
fiihren:

Einzelmodelle Fehlerhafte (vom

Atmosphidremodell gelieferte) Antriebs-
groben induzieren Fehler in der Meeres-
(SST), wund
wiederum wirken auf die Atmosphire und

Auf diese

oberflichentemperatur diese
damit die Antriebsgrdfen zurlick.
Weise "driftet" das gekoppelte System in
einen Gleichgewichtszustand, der ver-
schieden ist von dem der  (mit
vorgeschriebenen Randwerten integrierten)
Einzelmodelle.

Da ein Modell natiirlich niemals perfekt
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ist, sind diese Rilckkopplungsfehler ein

allen

prinzipelles Problem.

gekoppelten Systemen

gemeinsames

Im folgenden soll

anhand von Beispielen gezeigt werden, wie
sich solche Effekte mit Hilfe empirischer

Korrekturterme weitgehend vermeiden lassen.

2 MODELLBESCHREIBUNG

Das * verwendete Atmosphidrenmodell ist eine

leicht

modifizierte

Version des

Zirkulationsmodells (AGCM) von E. Roeckner

(1979) mit einer (aus Rechenzeitgriinden)

relativ
11.25%%11.,25°.

Fiir den Ozean wurde

Modell des oberen Ozeans (MLM)

geringen

Aufldsung von

ein 1-dimensionales
gewdhlt,

welches auf der Arbeit von Pollard et. al.

(1983) basiert. Es
Jahresgang der SST
Wirmespeicherung zu
jedoch nicht

Wirmetransport). Es
relativ einfachen
Ansatz, der aber fiir
Ziele
aufwendige und

(Biercamp, 1984).

ebenso gut

3 KOPPLUNGSMETHODE

ist 1in der Lage, den
und der ozeanischen
simulieren (enthilt
den horizontalen
handelt sich um einen
und "Skonomischen"
die hier verfolgten

geeignet ist wie.

rechenzeitintensive MLMsA

Die Variablen, lber welche die
beiden Modellkomponenten miteinander
"kommunizieren", sind die vom MLM
bereitgestellte SST und die vom  AGCM

berechneten Antriebsgréfen fiir das MLM:

kurzwellige

Strahlung s,

Betrag des

Windstresses, und der Gesamtwirmeaustausch

an der Grenzfliche

F=S+R+H+1L

(1)



R ist die Bilanz der  kurzwelligen
Strahlung. Hund L sind die turbulenten
Flﬁsse’sensibler und latenter Wirme. Zur
Vermeidung der in der Einleitung erwidhnten
Rickkopplungseffekte wurden verschiedene
empirische Korrekturen getestet, die vor
der {ibergabe an das jeweils andere Modell
an F und der SST angebracht wurden.

Es wurde synchron gekoppelt, wobei
allerdings  (entsprechend den modell-
spezifischen Erfordernissen) der Ozean mit
2hstiindigem, die Atmosphdre mit 15miniitigem
Zeitschritt gerechnet wurde: Die Atmosphidre
wird tiber 24h iniegriert, die
Antriebsgréken iiber diesen Zeitraum
gemittelt und zum Treiben des MLM
verwendet. Die hieraus resultierende SST
wird dann als Randbedingung fiir den

nichsten Atmosphdrentag verwendet.

4 EXPERIMENTAUFBAU

Mit den Dbeschriebenen Modellen wurden
folgende Experimente (Dauer Jjeweils 5
Jahre) durchgefiihrt: V
A: Ein Kontrollauf mit dem AGCM mit
klimatologisch vorgeschriebener SST.
B: Ein Experiment mit dem gekoppelten
System ohne Korrektur.
C: Ein Experiment bei dem die SST mit Hilfe
eines "Newtonian-Cooling" Terms an die
beobachtete SST gekoppelt wurde.
D: Ein Experiment, bei dem folgende
Korrektur von F vorgenommen wurde: Das . vom
AGCM errechnete F wurde vor der (bergabe an
das MLM gem&
lem(x,t) = Fgcm(x,t) = Fron(® (2)
Fgcm : Vom AGCM erzeugtes F (nach (1))

F : Mittel des im Kontrollauf
kon . errechneten F

modifiziert. Der so definierte
Korrekturterm ist also eine zeitlich
konstante Grige die n u r vom verwendeten

Atmosphirenmodell abhdngt. Er ist

interpretierbar als Summe des mittleren
ozeanischen Warmetransportes und des
mittleren systematischen Fehlers des AGCM.
Dies ist mdglich, weil der Ozean im
langjdhrigen Mittel an jedem Punkt eine
ausgeglichene Wirmebilanz haben muf.

E: Ein Experiment, bei dem ebenfalls eine
Korrektur an F angebracht wurde, welche
jedoch zusdtzlich die Abhingigkeiten des
der systematischen Fehler von der
Jahreszeit enth&lt. Hier geht (neben den
Ergebnissen des Kontrollaufes) auch das

"wahre" F ein.

5 BEURTEILUNG DER KORREKTURANSKTZE

Im Experiment nen erweist sich der
bendtigte Newtonian-Cooling-Term als so
grol, daB die Variabilitit der SST
gegeniliber den anderen Experimenten stark
gedidmpft wird. Auferdem fiihrt der Ansatz
zur Verletzung der Wiarmeerhaltung im
Gesamtsystem und ist deshalb nicht zu.
empfehlen.

Die Ansdtze D und E ergeben eine deutliche
Verringerung der "SST-Drift" gegeniiber dem
Experiment ohne Korrektur ("B"). Ansatz “E"
ist zwar durch die Zeitabhingigkeit der
Korrektur theoretisch in der Lage, auch
Schwdchen des AGCM zu korrigieren, die auf
Skalen unterhalb eines Jahres wirken. Da
aber die Beobachtungsdaten, die hier
eingehen, mit groRen Unsicherheiten
behaftet sind, ist gegenwirtig ein Vorgehen
gemiB (2) ratsam.

BIERCAMP J., ROECKNER E. und VON STORCH H.
(1984) Preparational Studies for the
Interactive Coupling of AGCMs and MLMs.
WRCP-Report, 7. .

POLLARD D., BATTEEN M.L. und HAN Y.-J
(1983) Development of a simple oceanic
mixed-layer and sea-ice model for use
with an atmospheric GCM., J. Phys. "ce.,
13, 754-768.

ROECKNER E. (1979) A Hemispheric Model for
Short Range Numerical Weather
Prediction and General Circulation
Studies. Beitr. Phys. Atmosph., 52,
262-285.
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GEBIRGSEFFEKTE BEI BLOCKBILDUNGEN IN EINEM ZIRKULATIONSMODELL

BETRACHTUNG DER DREHIMPULSBILANZ

Giinter Fischer

Meteorologisches Institut der Universitdt Hamburg

1. PROBLEMSTELLUNG

In einem numerischen, 270 Januartage iiberdecken-
den Experiment mit dem nordhemisphdrischen Zir-
kulationsmodell der Universitit Hamburg (Roeck-
ner 1979), traten 7 realistisch erscheinende
Blockierungsereignisse - iiberwiegend im ostpazi-
fischen Bereich - auf. Dabei wurde als Blockie-
rung gewertet, wenn an mindestens 7 Tagen hin-
tereinander die 500 mb Fliche irgendwo entlang
60°/56° Breite eine anomale Hohe von mehr als

30 gdm aufwies.

Eine Energieanalyse der vertikal gemittelten

Zirkulation ergab einen merkbaren Gebirgseffekt
kurz vor Blockierungsbeginn in 6 von den 7 Fal-
len (Fischer'1985) iiber
der Druckgefdllekraft an der Erdoberfldche. Die-

die Arbeitsleistungen

ser Befund ist deshalb besonders interessant,

weil zwar im allgemeinen Gebirge als wesentlich
fiir die Blockbildung erachtet werden, ihre Wir-
kungsweise im einzelnen jedoch beobachtungsmids-

sig schwer zu erfassen ist (Metz 1958).

Um eine detailliertere Aussage zu erhalten, bie-
tet sich eine Analyse der vertikal und zonal
gemittelten Drehimpulsgleichung an; hierin er-
scheint der GebirgseinfluBl durch ein iiber die
Druckverteilung wirkendes Drehmoment, welches

in Konkurrenz zu den {ibrigen Momenten und der

FluBdivergenz steht.
2. BILANZGLEICHUNGEN

Die Gleichung fiir den vertikal und zonal gemit-
telten Drehimpuls lautet symbolisch
(1) M = -FD+GM+CM+RM+RES

Hierbei bedeuten

M = Drehimpulstendenz
FD = Meridionale Divergenz des Drehimpuls-
flusses
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GM = Gebirgsmoment

CM = Coriolismoment

RM = Reibungsmoment

RES = Restterm aufgrund unvermeidbarer Mo-

dell- und Analyseapproximationen

Die Ergebnisse lassen sich besonders deutlich
herausstellen, wenn die zu den einzelnen Block-

phasen herrschenden anomalen Verhidltnisse (Ab-

‘ weichung vom 270 Tage Mittel des Experiments)

diskutiert werden. Mit der Bezeichnungsweise
()' fir die Anomalien wird aus (1)

(2) M = —FD'+GM"+CM'+RM'+RES'

Wird weiterhin noch iiber sinPintegriert, so

folgt‘das_hemisphérische Mittel &} von (2)
3 {#} = {o} + {ou} + {re} + {rEsY

3. AUSWERTEMETHODIK

Jeder der 6 in 1. erwdhnten Blockierungsfdlle
wird zundchst unterteilt und gemittelt iiber
VB 5 Tage vor Blockierungsbeginn ‘
HBI FErste Hilfte der Blockierung (5 Tage)
HBIT Zweite Hdlfte der Blockierung (5 Tage)
NB 5 Tage nach Blockierungsende

Sodann erfolgt eine Mittelung iiber die 6 Ereig-

" nisse, so daB jeweils 30tigige Ensemblemittel-

werte fiir VB, HBI, HBII und NB resultieren, de-
ren Anomalien dann auf der Grundlage von (2)

und (3) betrachtet werden.

Um die Bedeutung der einzelnen Terme quantita-
tiv erfassen zu kénnen, werden die Korrelations-
koeffizienten KK der meridionalen Verteilung
zwischen M und den Termen der rechten Seite von
(2) herangezogen, sowie die Wurzel aus den mitt-
leren quadratischen Abweichungen RMS gebildet
(mittlerer Fehler); ferner werden die Standard-
abweichung G der meridionalen Verteilungen als

Abschatzung der Anomaliestdrke herangezogen.



4., RESULTATE

Tabelle 1 zeigt, daB GM' in der Vorblockphase
ein bedeutendes Gewicht zukommt; es bestimmt
fast ausschliefllich die Abnahme des absoluten
Drehimpulses (M—CM') im hemisphidrischen Mittel.
FD', M und GM' weisen generell die stdrksten
Anomaliewerte  auf; gegen Blockierungsende hin
tragt GM' wesentlich zum Anwachsen von (M-CM')
bei.

Tabelle 2 illustriert, daB zwar -FD' mit M am
stirksten korreliert ist, daB aber eine deutli-
che Verbesserung durch Hinzunahme von GM' wih-
rend VB und HBI erfolgt; auch die mittleren Feh-
ler (RMS) werden deutlich verringert, letztere
nehmen allgemein ihren kleinsten Wert an, wenn
sémtliche Drehmomente und die FluBdivergenz be-
riicksichtigt werden. Das Residuum ist erfreuli-

cherweise relativ klein.

Wegen des besonders krédftigen Gebirgseffekts in
der Vorblockphase (VB) soll die meridionale Ver-—

teilung von GM', M und -FD' zu dieser Zeit ge-
sondert erértert werden; CM', RM' und RES' spie-

len nur eine geringfiigige Rolle.

Nach Abb. 1 ist GM' im Breitenkreisgiirtel 30°-
50° ausgeprdgt negativ, was mit vorherrschend
hohem Druck auf der Westflanke der grofien Ge-
birgsziige Himalayas und Rockies in Verbindung
steht; dquatorwdrts 30% und polwirts 60° ist
GM' bedeutungslos, d.h. Gronland und die skandi-
navischen Gebirge z.B. treten nicht hervor. Im
30°-50° Giirtel wird das GM'<O hauptsichlich
durch -FD'>0 kompensiert. Da FD' im meridiona-
len (hemisphirischen) Mittel verschwindet, muB
in den anschlieBenden Breiten ein iiberwiegendes
-FD'<0 existieren, welches dort wegen GM'~ O

das Vorzeichen von M bestimmt.und somit auch An—
laB gibt zum M¢<O siidlich und M>0 nérdlich 60°,
welches mit der Blockbildung verbunden ist. Die-
ses Bild ergibt sich tatsidchlich -aus Abb. 1.

LITERATUR
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king in a general circulation
experiment. Beitr.Phys,Atmosph.
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VB HBT HBII NB

116 {16 [{1:16]{1:6
Mo |-27 0 721 14 64| 341113 ] 6 1131
FD' | 0,104 | O, 61| 0,145| 0182
GM' [-63 v 82 | 4 ' 63| 21+ 51| 32! 44
CM' | 30, 29 | -5+ 12| 24! 26 |-24 29
RM' | 713120 '31| 2.45] 10" 22
RES'| -1+ 35 -5 139 {-13! 35 {-12+ 46
Tab. 1

Mittelwerte { 1 und Standardabweichung & der
anomalen meridionalen Verteilung der Bilanz-
terme in (2) wdhrend verschiedener Blockpha-
sen. Einheiten 10° Nem™

VB | HBI | HBIL | NB
M KK_RMS|KK RMS |[KK RMS| KK RMS
_FD" 60 87|43 67|95 62]96 67
_FD'+GM" 90 54{83 44[91 62/97 83
_FD'+CM'+RM' 40 114|38 70[93 44|85 85
-FD'+GM'+CM'+RM'| 88 3584 40[95 38 97 48
RES' 22 9 45  L61

Tab. 2 '

Korrelationen (KK in %) und mittlerer Fehler

(RMS in 10° N'm ~!) zwischen der Meridional-

verteilung der Drehimpulstendenz M und Termen
der rechten Seite von (2) wihrend verschiede-
ner Blockphasen

105Nm-1

—

60° ‘-? 1 0*

90°

Abb. 1

Meridionale Struktur der Anomalien widhrend der
Vorblockphase: GM' (stark ausgezogen), -FD'
(gestrichelt), M (strichpunktiert)
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WOLKENPARAMETRISIERUNG MIT EINEM STATISTISCHEN VERFAHREN

E. Heise -
Deutscher Wetterdienst, Offenbach

1 EINLEITUNG

Zur Berechnung der Strahlungsfliisse in
Vorhersage-, Zirkulations- oder Klima-
modellen ist die Kenntnis der Bewd1l-
kungsverteilung von enfscheidender Be-
deutung. Sie wird in vielén Modellen
allein aus dem Feld der relativen
Feuchte mittels empirischer Beziehun-
gen bestimmt; gelegentlich wird auch
die Vertikalgeschwindigkeit mit heran-
gezogen, um zu verhindern, daB bei
stdrkerem Absinken Wolken diagnosti-
ziert werden. SASAMORI (1975) hat eine
diagnostische Methode vorgeschlagen,
die den EinfluB der Vertikalgeschwin-
digkeit wesentlich stidrker betont. Sie
erlaubt sowohl die Berechnung des Be-
deckungsgrads als auch des fir die op-
tischen Eigenschaften der Wolken we-
sentlichen Fliissigwassergehalts. Dieses
Verfahren wird im Zirkulationsmodell
des DWD erprobt (HENSE, 1982; HENSE
und HEISE, 1984; HEISE, 1985).

2 DAS SASAMORI-VERFAHREN

Nach der Grundannahme des Sasamori-Ver-
fahrens setzt sich jede Schicht der
Atmosphdre aus einer groBen Anzahl
kleiner Luftpakete zusammen, die wegen
turbulenter Vorgdnge unterschiedliche
Vertikalgeschwindigkeiten haben. Die
einzelnen Luftpakete, aus denen zum
Diagnosezeitpunkt eine bestimmte
Schicht besteht, befanden sich kurz zu-
vor also in unterschiedlichen HShen.
Passiert ein Teilchen mit aufwdrts ge-
richteter Bewegung sein Kondensations-

niveau vor Erreichen der Schicht, dann
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bildet es ein Wolkenelement; der Be-
deckungsgrad ist durch die relative
Anzahl dieser Teilchen gegeben.

Flr die unterschiedlichen vertikalen
Verschiebungen der Teilchen nimmt das
Verfahren eine einfache statistische
Verteilung (Normalverteilung) an. Da-
fir werden Mittelwert und Varianz be-
nétigt, die mittels einer Zeitkonstan-
te aus den entsprechenden Werten fir
die Vertikalgeschwindigkeit abgeleitet
werden. Ein einfaches Wolkenmodell
liefert Informationen darliber, welche
Teilchen ihr Kondensationsniveau pas-
siert haben, sowie {iber die Menge des
produzierten Flissigwassers. Eine
zweite Zeitkonstante legt fest, welcher
Bruchteil des Fliissigwassers als Nie-
derschlag ausfdllt.

Wdhrend der fiir den Bedeckungsgrad
diagnostizierte Wert haupts&dchlich vom
Mittelwert der Vertikalgeschwindigkeit
abhdngt, hat deren Varianz groBen Ein-
fluB auf den Fliissigwassergehalt. Von
der Konzeption des Verfahrens her soll-
te im numerischen Modell als Mittelwert
der im Gitterelement berechnete Wert
verwendet werden, wihrend die Varianz
als subskalige Gr&Be z.B. in Abhdngig-
keit von der Stabilitit zu parametri-
sieren wdre. In Anlehnung an SASAMORI
(1975) wurden aber bisher in den Simu-
lationsexperimenten Mittelwert und Va=-
rianz aus den Vertikalgeschwindigkeiten
im Aufpunkt und seinen acht Nachbar-
punkten abgeschitzt,



3 ERGEBNISSE

Das Verfahren wurde in Januar-Simula-
tionsexperimenten mit dem Zirkulati-
onsmodell des DWD erprobt. Zum Ver-
gleich dienten die Ergebnisse eines
entsprechenden Experiments, in dem das
bis 1985 im EZMW-Modell operationell
eingesetzte Schema zur Wolkendiagnose
(GELEYN, 1981) verwendet wurde. In die-
sem wird der Bedeckungsgrad nur aus
der relativen Feuchte bestimmt, der
Fliissigwassergehalt ergibt sich aus
der Annahme eines festen Prozentsat-

zes flir die Ubers&ttigung in Wolken.

purch das neue Verfahren wird der Un-
terschied im Bedeckungsgrad zwischen
Tropen und Subtropén deutlich redu-
ziert, er bleibt aber immer noch zu
groB; beide Schemata sind nicht in der
Lage, die beobachteten Minima in den
Polargebieten zu reproduzieren. Der
Fliissigwassergehalt wird in den mitt-
leren Breiten der Nordhalbkugel etwas
gréBer, im Vergleich zu den Werten in
den Tropen ist er jedoch weiterhin zu
gering. Im gegensatz zum EZMW-Schema

- und sicher in besserer Ubereinstim-
mung mit der Realitdt - wird das Maxi-
mum des Fliissigwassergehalts nicht in
der untersten Schicht des Modells, son-
dern in der unteren bis mittleren Tro-

posphire diagnostiziert.

4 STABILITATSABHANGIGE VARIANZBESTIM-
MUNG

Um zu einer Vorstellung iber den Ein-
fluB einer stabilitidtsabhdngigen Vari-
anzbestimmung zu kommen, wurde in einem
Sensitivitdtstest ein einfacher Zusam-
menhang zwischen dem Logarithmus der
Richardson-Zahl und der Standardab-
weichung der Vertikalgeschwindigkeit
angenommen. Ausgehend von einem mit

dem Zirkulationsmodell simulierten At-

mosphdrenzustand wurden Bedeckungsgrad

und Flissigwassergehalt diagnostiziert.
Widhrend die zonal gemittelte Bewdl-
kungsverteilung nur relativ geringe
Reaktionen auf diese Anderung zeigte,
ergaben sich fiir den Flissigwasserge-
halt in mittleren Breiten ganz be-
trédchtliche Verbesserungen.
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MODELLMABIGE UNTERSUCHUNG DER NIEDERFREQUENTEN VARIABILITAT IM AQUATORIALEN PAZIFIK

Mojib Latif
Max-Planck-Institut flr Meteorologie

BundesstraBe 55, 2000 Hamburg 13

The equatorial Pacific exhibits tﬁe most im-
portant interannual climate variation known as
El Nifio. During El Nino events anomalous warm
surface waters appear for several months over
the entire equatorial zone,‘causing disastrous
economic consequences for the fishing and gua-
no industries along the South American coast.
The occurance of El Nino has been empirically
related to the equatorial wind anomaly fields
(Wyrtki, 1975), to the Southern Oscillation
(Rasmusson and Carpenter, 1982; Wright, 1977)
and to North American weather patterns (Horel
and Wallace, 1981).

The physical mechanism behind the El Nifno phe-
nomenon is not yet fully understood. Several
simple models have been proposed. But it is
generally believed that more sophisticated mo-
dels like oceanic and atmospheric general cir=-
culation models are necessary to describe this
coupled ocean-atmosphere phenomenon more rea-
listically. )
In order to investigate the oceanic part of the
interaction loop a primitive eqguation ocean
model for the equatorial Pacific was forced
with 32 years of observed winds. The model us-
es the full set of equations with the excepti-
on that the horizontal diffuéion is omitted
and salinity effects are neglected. A variable
grid is applied with higher resolution (50 km)
near the equator and the coasts. Vertically
there are 13 levels, most of which are placed
within the thermocline. Bottom topography is
not included. The time step is two hours. The
model is forced at the surface with 32 years
(1947-1978) of observed wind stress (Barnett,
1983) and a heat flux which is parameterized
according to Haney (1971) with a constant forec-
-ing temperature of 26°C and a relaxation time

of about. 30 days.
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The period of forcing data used is characteri~
zed by pronounced’interannual.:signals,. :@ssaci-
ated with warm as well as with cold events. The
heavy line in Fig. la represents the observed
SST anomalies near the dateline on the equator.
It is seen that the most prominent warm events
occured during the years 1957, 1965, 1969 and
1972, whereas the years 1955, 1973 and 1975
must be classified as "cold years". It is also
seen that the model response (thin line in Fig.
la) is in remarkablé agreement with the data.
The model reproduces not only the observed warm
events associated with the El Ninos, but also
the pronounced cold events. Fig. 1b shows that
most of the observed variance occurs within the
frequency range of 2-8 cycles per 16 years with
a maximum at 3 cycles per 16 years. The compu-

ted variance spectrum compares rather well. In

.the range of highest variance the coherence

between observed and simulated time series is
above the 99% confidence level (Fig. lc), while
the phase angles vanish (Fig. 1d). Generally
the time and space structure of the equatorial
model response to observed winds is in good

agreement with observations.
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GEKOPPELTE OZEAN-ATMOSPHAREN-MODELLE OHNE DRIFT DER PROGNOSTISCHEN VARIABLEN

Robert Sausen

Max-Planck-Institut fiir Meteorologie

Hamburg

Mit Modellen der Allgemeinen Zirkulation
ist es zwar moglich, sowohl die Atmosphidre als
auch den Ozean hinreichend genau fir Klimastu-
dien nachzubilden, wenn man die jeweils andere
Komponente des Systems (Uzeén bzw. Atmosphire)
als Randbedingung vorschreibt. Koppelt man je-
doch solche Modelle zu einem Ozean-Atmosph&-
ren-Modell zusammen, so zeigt das gekoppelte
System im allgemeinen eine Drift der progno-
stischen Variablen, z.B. der Temperatur. Mit
derartigen Modellen werden dann Responseexpe-
rimente durchgefihrt; man untersucht u.a. den
Einflu3 einer CDZ-Verdopplung auf die globale
Mitteltemperatur. Als Response bezeichnet man
dabei die Differenz zwischen dem Responseexpe-
riment und einem Kontrollauf (z.B. "2 * COZ"

- "1 COZ“). Dabei kann die Drift durchaus

groBer als der Response sein.

Um verl&Bliche Ergebnisse zu erhalten, be-
notigt man ein Kontrollexperiment ohne Drift.
Durch eine geeignete Korrektur der Flisse zwi-
schen Ozean und Atmosphire 18t sich die Drift
der prognostischen Variablen im Kontrollexpe-

riment vermeiden.

Zur Erlduterung der FluBkorrektur betrach-
ten wir eine schematische Darstellung eines

gekoppelten Ozean-Atmosphdren-Modells:

3 = G, (e) + Fple,¥) + Ey(o,v,t) , (1)

t

b4 Gyy) - Fo(é,w) + Egle,y,t) . (2)

Dabei sind ® und ¥ die Vektoren der atmosphd-
rischen bzw. der ozeanischen Variablen und t
die Zeit. GA und GO beschreiben die physikali-
schen Prozesse innerhalb der Atmosphére bzw.

des Ozeans. FA und FD sind der FluB in die At-
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mosphire bzuw, aus dem Ozean; im Idealfall ist

FA = FO. EA und ED

Fehler des Modells, welche letztlich fir die

Drift verantwortlich sind. .In (1) und (2) wur-
de bei GA’ GU, FA und F0
Darstellung auf eine explizite Zeitabhingig-

sind die (nicht bekannten)

zur Vereinfachung der

keit verzichtet.

Die beobachteten (quasi-)stationdren Zu-
sténde.von Atmosphdre und Ozean seien @o und
¥ . Die (quasi-)stationédre L8sung des reinen
Atmosphéren-Modells bei vorgeschriebenem Ozean
sei ¢ , die stationdre L8sung des reinen Oze-
an—Mogells ¥, Der FluB in die Atmosphidre ist
dann im stationdren Fall FA(QU,WO), der FluB
aus dem Ozean F0(¢0,WU). Da im allgemeinen Qu

# @0 und wu # Wo sind, ist im allgemeinen auch

Fal,s¥) # Fplo,¥,) . (3)

Mit einer FluBkorrektur kann man erreichen,
daB (®U,Wu) auch (quasi-)stationére Ldsung des
gekoppelten Modells ist, also keine Drift der
prognostischen Variablen auftritt. Ist (QU,WU)
der monentane Zustand des gekoppelten Systems,
so ist der FluB aus dem Ozean bzw. in die At- .
mosphére

FA(QU,WU) = FO(¢U,WU) . ‘ (4)
Damit die atmosphdrischen Varaiblen nicht
driften, sollte der FluB in die Atmosphire
aber FA(QU,WO) sein. Daher bringen wir an den

fluB in die Atmosphire den folgenden Korrek-

turterm an:
FA(QU,WO) - FA(¢U,WU) . (5)
Falls wu nahe bei wo liegt, ist diese Korrek-

tur klein gegen den FluB, der insgesamt in die

Atmosphire flieBt. Analog verfahren wir mit



dem Ozean und erhalten den Korrekturterm

FO(QO’\{JU) - FU(QU’\{!U) . (6)

Mit den FluBkorrekturen lauten die Glei-

chungen des gekoppelten Modells:

30 _
5t ° GA(¢) + FA(¢,W)
+ [FA(QU,WO) - FA(¢U,YU)] , (7)
QY
e Gy(¥) - FU(¢,W)

- [F0(®0,Wu) - FU(QU,WU)] . (8)

Durch diese FluBkorrektur, welche zeitlich
konstant ist, hat im (quasi-)stationdren Fall
die Atmosphidre den Eindruck, als l3dge der be-
obachtete Ozean unter ihr, und umgekehrt. Zwar
erhdlt die Atmosphire jetzt nicht mehr genau
den FluB, welchen der Ozean abgibt; daflr wird
aber die Drift unterbunden, da (®U,Wu) eine

Losung des gekoppelten Systems (7)/(8) ist.

Die Wirksamkeit der FluBkorrektur demon-
strieren vir an zwei Beispielen, an einem ana-
lytisch ldsbaren einfachen 0Ozean-Atmospharen-
Modell mit zwei Freiheitsgraden und an einem
komplizierteren numerisch integrierten Ozean-
Atmosphiren-Modell. Letzteres besteht aus ei-
nem Modell der Allgemeinen Zirkulation des
Ozeans gekoppelt mit einem Strahlungs-Konvek-
tions-Modell de} Atmosphire, welches zusdtz-
lich noch die Advektion durch vorgeschriebene

Winde enthalt.
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Beitridge quasi-geostrophischer Dynamik zur groBfrdumigen atmosphdrischen Variabilitdt

Thomas Bruns
Max-Planck-Institut flir Meteorologie

Bundesstrafe 55, 2000 Hamburg 13

Die niederfrequente atmosphdrische Variabili-
tdt in Mittleren Breiten wird haufig auf die
Kopplung an den aufgrund seiner dynamischen
Tragheit viel langsamer verdnderlichen Ozean
zugefihrt. Jlingere Untersuchungen (LAU 1981,
MANABE und HAHN 1981, EGGER und SCHILLING 1983)
deuten jedoch daraufhin, daB ein Teil der Vari-
abilitdt auch als Folge interner atmosphdrisch-
er Prozesse verstanden werden kann, Gegenstand
der vorliegenden Untersuchung ist insbesondere
der Beitrag quasi-geostrophischer Prozesse zur
beobachteten Variabilitd&t (BRUNS 1985 a,b).

Die durch die quasi-geostrophischen Gleichungen
im statistischen Sinne erkl&rbare Varianz wird
mittels einer linearen Regressionsanalyse auf
der Basis atmosphdrischer Daten (DWD 1967-76)
sowie Modelldaten (ECMWF-T21) abgeschitzt.
Dieses von KRUSE (1983), KRUSE und HASSELMANN
(1985) entwickelte statistisch-dynamische vVer-
fahren besteht darin, die beobachteten zeit-
lichen Anderungen der geostrophischen Strom-
funktion optimal durch Modelltendezen anzu-
passen. Das dynamische Modell, d.h. Vorticity-
gleichung und thermodynamische Gleichung, wird
zu diesem Zweck nach Kugelfldchenfunktionen
entwickelt. Analysiert wird die Variabilitit
der grofridumigen atmosphdrischen Strémungen

bis zur zonalen Wellenzahl 8 und bis zur meri-
dionalen Wellenzahl 7. Emphirische Orthogonal-
funktionen (EOF's) dienen dagegen der Darstel-
lung der vertikalen Struktur. Etwa 99% der
nicht jahreszeitlich bedingten Varianz in den
vier troposphdrischen Datenniveaus 850-700-500-
300 hPa lassen sich auf die ersten beiden EOF's
projizieren, die aufgrund ihrer einfachen
Struktur als(dgquivalent) barotroper und erster
barokliner Mode bezeichnet werden kdnnen.

Die erkldrte Varianz zeigt eine starke Ab~

hangigkeit von der Wellenzahl und der Frequenz.
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Auf Zeitskalen bis zu zwei Wochen sidn etwa 50%
der becbachteten barotropen Varianz allein
durch die lineare und nichtlineare Vorticity-
advektion zu erkliren. Im Falle des baroklinen
EOF-Modes sind lineare und nichtlineare Tempe-
raturadvektion die dominanten Prozesse. Fur
lingere Zeitskalen f&llt die erklarte Varianz
jedoch stark ab, da das verwendete Verfahren
fir sehr kleine Frequenzen ungeeignet ist.

Die Verteilung der varianzbeitrdge der nicht-
linearen Prozesse im Wellenzahlraum unterschei-
det sich deutlich von der der linearen Prozesse.
So ekxklart die lineare Vorticityadvektion im
wesentlichen die durch zonale Ausbreitung be-
dingte Varianz der ultralangen retrograden so-
wie der synoptischen prograden Wellenmoden. Die
nichtlineare Vorticityadvektion liefert dagegen
nur Beitrdge zur Varianz der quasi-stationdren
Moden dazwischenliegender Lingeskala.

Im Ortsraum ist die linear erkldrbare Varianz
hauptsédchlich in den Gebieten der Zyklon en-
straBen und kurzeren Zeitskalen (bis 1 Woche)
konzentriert. Dagegen zeigen die Varianzbeitrd-
ge der nichtlinearen Vorticityadvektion eine
zunahme mit der geographischen Breite und der
Zeitskala. Ein Zasammenhang mit den beobachteten
zentren niederfrequenter Variabilit&dt ist je-

doch nicht eindeutig herzustellen.
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SIMULATION DES EINFLUSSES ATMOSPHARISCHER SPURENGASE AUF DIE GLOBAL GEMITTELTE
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Westfldlische Wilhelms-Universit&t, D-4400 Minster, Robert-Koch-Str. 26

1 EINLEITUNG

Die Spurengase CH,, N_O und CFMs(F11 und F12)
absorbieren wie C62 Uberwiegend im langwel-

" ligen Spektralberelch, so daR ein Anstieg ih-
rer Konzentrationen zu einer erhthten Absorp-
tion und damit zu einer Erwdrmung der Tropo-
sphére und des Erdbodens fihrt. Im folgenden
wird mit Hilfe eines Strahlungskonvektionsmo-
dells die Abhdngigkeit der simulierten Tempe-
raturdnderungen vom Beitrag der einzelnen Gase
und von Riickkopplungsprozessen berechnet. Ins-
besondere wird dabei die Wechselwirkung zwi-
schen troposphédrischen Temperaturgradienten
und Feuchteverteilung sowie zwischen Tempera-
tur und Wolkeneigenschaften untersucht.

2 SENSITIVITATSSTUDIEN MIT EINEM STRAHLUNGS-
KONVEKTIONSMODELL
2.1 Modellaufbau

Das r&umlich und zeitlich gemittelte Tempera-
turprofil innerhalb der Atmosphire wird als
Funktion der solaren Erwidrmung und der infra-
roten Abkiihlung nach einem Iterationsverfahren
berechnet (RAMANATHAN,1976). Die Berechnung der
solaren Erwdrmung erfolgt nach dem von HENSE
et al. (1982) aus einer Zweistromapproximation
abgeleiteten Schema. Darin sind die optischen

Eigenschaften von Wolken als Funktion des Fliiss-

igwassergehaltes parameterisiert. Im infraroten
Spektralbereich wird das von BRUHL (1983) mo-
difizierte Strahlungsmodell nach RAMANATHAN
(1976) verwendet. In diesem Spektralbereich ist
das Emissionsvermdgen von Wolken als Funktion
des Flussigwassergehaltes parameterisiert. CO
besitzt ein konstantes Mischungsverhiltnis,
wdhrend bei CHA, N,O und den CFMs die Konzen-
tration ab 12 km agnimmt. Fir O, wird das Pro-
fil der US Standardatmosphire bgnutzt. Die
Feuchte innerhalb der Modellatmosphidre ist
entweder fest vorgegeben oder sie ist eine
Funktion der Temperatur. Fir die Parameteri-
sierung des Rickkopplungseffektes von Wolken
wird die vertikale Verteilung des Wasserdampf-
mischungsverhdltnisses q nach der Gleichung:

) 9 N'
p 511 = 55(Kp g{%) -TPa

berechnet, wobei p die Dichte und K der Dif-
fusionskoeffizient sind. Der Niederschlags-
term ist eine Funktion des Bedeckungsgrades

N' und der mittleren Verweilzeit t von H,O

in der Atmosphére. Bei jedem IterationssChritt
wird q(z) neu berechnet, und die Bewdlkungs-
verteilung wird nach der Parameterisierung
von GELEYN(1981) ermittelt. Der Fliissigwasser-
gehalt der Wolke(FWG) ist gegeben durch
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Ipyg = Y (y: Konstante)

2.2 Ergebnisse

Tab. 1 zeigt die Anderung der Bodentemperatur
bei Verdopplung der gegenwidrtigen Spurengas-
konzentrationen. Bei festgehaltener relativer
Feuchte und einem konstanten Temperaturgpa-
dienten von 6,5 K/km treten die groBten Ande-
rungen auf, da hier die Zunahme des Wasserdam-
pfes als positiver RiickkopplungsprozeB (vgl.
konstante Feuchte) wirkt. Ein variabler Tempe-
raturgradient mit Werten< 6,5/km in Bodennhe
erhdht’ bei festgehaltener relativer Feuchte
die Ausstrahlung, so daB die Wirkung des zu-
sitzlichen Wasserdampfes reduziert wird. Die
kleinsten Anderungen treten auf, wenn der FWG
eine Funktion der Temperatur ist. Die neben

€O, groften Beitrége zur Gesamterwdrmung stam-
mefi von N_.O und CH,. Nach Absch&tzungen von
RAMANATHAR et al. {1985) kénnten die CFMs in
Zukunft stirker zunehmen, so daf deren Anteil
an der Erwidrmungsrate deutlich steigen wiirde.

Tabelle 1 EinfluB yon Riuckkopplungsprozessen

auf die Anderung der Bodentempera-
tur bei Verdopplung der Spurengaskonzentration

AT4(K) UG
urengase Abs.F, Rel,F, Rel.F, W
sp & festl) rfestl) fest?) var.3)
CO, 1,23 1,90 1,31 1,14
CHy 0,16 0,24 0,19 0,16
N,0 0,22 0,34 0,28 0,22
F11 0,01 0,03 0,03 0,01
Fi2 0,01 0,05 . 0,05 0,01
Insg. 1159 2155 1175 1)48

1) lemperaturgradient von 6,5 K/km

2) Feuchtadiabatischer Temperaturgradient )
3) FWG ist der Flissigwassergehalt von Wolken
Abb.1a,b zeigen fur die Wolkenparameterisierung
die Abhingigkeit zwischen Bodentemperatur(ATS)
und Gesamtbedeckungsgrad(N) von dem vertikal
gemittelten Flissigwassergehalt (FW) und T.

Da der FW durch das Wolkenschema bestimmt wird,
ergeben sich finderungen in der optischen Dicke
der Wolken durch Wahl geeigneter Werte von Y.
Bei niedrigen Werten des FW nimmt T im Ver=-
gleich zum wolkenlosen Fall zu (Kurve 1 und

2), da hier bei geringem Bedeckungsgrad die
Reduktion der langwelligen Ausstrahlung grifBer
ist als der Anstieg der reflektierten solaren
Strahlung, so daR zum Ausgleich der Strahlungs-
bilanz am Oberrand der Atmosph#re ein Tempera-
turanstieg in der Troposphire und am Boden
notwendig ist. Bei hoheren Werten von FW fihrt
der Anstieg von N zu einem Riickgang von Tg.
Abb.2 zeigt ATg bei Verdopplung aller Spuren-
gase bzw. von CO, allein als Funktion von y und
T. Mit abnehmenden Werten von y und T.werden
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Abb. 1a,b Abhédngigkeit der Bodentemperatur
Tg(a) und des Gesamtbedeckungsgra-
des N(b) vom vertikalen FWG und

von T

Ergebnisse von Strahlungskonvekti-
ons-Modellen zur Abschitzung des
Einflusses von Spurengasen auf die Bodentempe-

Tabelle 2
2ave--- =

ratur (Tg)
Autoren Gas  Konzentr. ATS(K) ¥
(ppm)
ART1977)- COp 320-640 2,0
L (1981) 300-600 2,9
0 (1985 330-660 1.7
JB(1986) 340-680 1.9
W (1976) N0 0,28-0,56 0,44
DR(1980) 0,30-0,60 0,33
L (1981) 0,28-0,56 0,65
0 (1985) 0,28-0,56 0,29
JB(1986) 0,30-0,60 0,34
W (1976) CH,  1,60-3,20 0,20
DR(1980) 1,50-3,00 0,30
L (1981) 1,60-3,20 0,26
0 (1985) -1,60-3,20 0,23
JB(1986) 1,65-3,30 0,25
R (1985) F11 0-1 0,13
JB(1986) 0-1{, 14-3 0,15
R (1985) F12 0-1 0,15
JB(1986) 0-1 0,16
W (1976) F11/F12 0-2 0,38
L (1981) 0-2 5 0,68
0 (1985) 0-2¢ 2x10 0,33
R (1985) 0-2 0,55
JB(1986) 0-2 0,64

¥ Strahlungskonvektions-Modell-Rechnungen bei
festgehaltener relativer Feuchte und Wolken~
héhe.

AR: Augustsson/Ramanathan{ DR: Donner/Ramana-
than; JB: Jung/Bach; L: Lacis et al.; O: Owens
et al,; R: Ramanathan et al.; W: Wang et al.

optische Dicke und Bedeckungsgrad geringer,
so-daR die durch den Gasanstieg induzierten
Temperaturdnderungen zunehmen,

In Tab. 2 sind die Ergebnisse von Modellrech-
nungen verschiedener Autoren gegenﬁbergestellt.
Fir CO,, N,O und CH, ist die Ubereinstimmung

gut.bié au? die Ergebnisse von LACIS et al.

_Abb. 2
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Enderung der Bodentemperatur bei Ver-
dopplung von allen Gasen bzw. CO. al-
lein als Funktion von T und vy

(1981). Lediglich bei den CFMs zeigen sich gro-
RBere Unterschiede als Folge der Verwendung
unterschiedlicher Absorptionsmodelle.

Die Ergebnisse dieser Sensitivititsstudien
zeigen, daB die hier betrachteten Riickkopplungs-
prozesse zu einem Temperaturanstieg zwischen

1,5 und 2,6 K fihren. Flir eine genauere Ana-
lyse des Spurengasanstiegs miissen die Auswir-
kungen photochemischer Reaktionen auf die Gas-
konzentrationen z.B. fir O, beriicksichtigt
werden, 3 .
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DAS HAMBURGER REFERENZEXPERIMENT MIT DEM T21-MODELL UND DER
EINFLUSS DER WASSEROBERFLACHENTEMPERATUR AUF DAS MODELLKLIMA

Edilbert Kirk, Hans von Storch und Ulrich Schlese

Meteorologisches Institut der Universitdt Hamburg

1. EINLEITUNG

Im Rahmen des Klimaforschungsprogramms des
BMFT werden in Hamburg verschiedene Experi-
mente mit dem T21 -~ Modell des Europdischen
Zentrums fir Mittelfristige Wettervorhersage
(EZMW) durchgefiihrt. Dazu wurde das globale
Modell hierbei modifiziert, um im Klimamodus
Zeitrdume bis zu 20 Jahren 2zu simulieren.
Einen wesentlichen Einfluss auf das Langzeit-
verhalten des Modells und auf die "Interan-
nual Variability" nehmen hierbei die unteren
Randbedingungen, wie Bodentemperatur, Boden-
feuchte und Wasseroberfldchentemperatur (Sea
Surface Temperature,SST). Die SST kann dabei
entweder durch ein Klimamittel, durch ein
angekoppeltes Ozeanmodell oder durch Beobach-
tungen iiber einen solchen Zeitraum, wie er
durch das Modell simuliert werden soll, vor-

gegeben werden.

2. DAS T21-MODELL

Das T21-Modell 1leitet seinen Namen aus der
Auflosung her, die bis zur zonalen Wellenzahl
21 reicht., Bei dieser Aufldsung ist es
schnell genug, um Langzeitintegrationen in
einem vertretbaren Zeitraum durchzufiihren.
Die in Hamburg implementierte Version stammt
von dem im EZMW benutzten operationellen
Vorhersagemodell ab, das zur Zeit als T106 im
Einsatz ist. Das Modell wurde fiir den Einsatz
auf dem Hamburger Vektorrechner CYBER-205 um-
geschrieben und durch von auBlen vorgegebene
Randbedingungen in der untersten Bodenschicht
und an der Meeresoberfliche fiir den Klimamo-
dus angepaBt. Eine ausfiihrliche Beschreibung
des Modells ist in den "RESEARCH MANUALS" des
EZMW enthalten.
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3. DAS KONTROLLEXPERIMENT

Das Kontrollexperiment umfasst 10 Jahre.Die
ersten Auswertungen zeigen, daB das Modell-
klima dem beobachteten statistisch nahe
kommt. Abweichungen zeigten sich in der obe-
ren Troposphire in mittleren Breiten, bei
denen das Modellklima eine geringere Variabi-
litdt der stehenden Wellen aufweist (STORCH
et al.,1985), Die groBrdumige Zirkulation in
den Tropen und die ITCZ werden realistisch

simuliert.

4, EL NINO EXPERIMENTE

Fiir diese Experimente wurden im Bereich des
tropischen Pazifiks die beobachteten SST aus
dem Zeitraum 1970-1984 vorgegeben. Als Bei-
spiel fiir die Unterschiede zwischen Kontroll-
und E1 Nino Experiment werden hier in Bild 1
und 2 die Bewdlkung als Mittel iiber 10 Ja-
nuare gezeigt. Bild 1 zeigt das Kontroll-
experiment wund Bild 2 die Differenz des El
Nino Experiments zum Kontrollexperiment. Der
Effekt der hohen SST zeigt sich in diesem
Bild insbesondere in einem Streifen positiver
Abweichungen, der sich um den Kquator zwif
schen 160 OST und 120 WEST erstreckt. Diese
starke Zunahme der Bewdlkung hingt mit der
Verlagerung der WALKER-Zelle zusammen, deren
aufsteigender Ast sich widhrend der E1 Nino

Episoden iiber dem Pazifik befindet.

5. LITERATUR

STORCH, H.V.; SCHLESE, U.; KIRK, E., 1985:
First preliminary results from a TOGA related
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Report on the model intercomparison workshop
Boulder 7.-9, Dec. 1985.
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SIMULATION DER WOLKENBEDECKUNG IN EINEM KLIMAMODELL

Erich Roeckner

Meteorologisches Institut der Universitdt Hamburg

1. EINLEITUNG

Eine der offenen Fragen bei der Bewertung von
Klimadnderungs-Experimenten (z.B. Erhdhung des
COZ-Gehalts) betrifft die Rolle der Wolken im
Modell. Die Wirkung einzelner Wolkenparameter
(Hohe, Dicke, Wassergehalt, Geometrie etc.)

auf das Strahlungsfeld ist zwar einigermafBen

gut bekannt; das Problem liegt jedoch darin,

die Wolkenparameter in Modellen interaktiv mit
den iibrigen Modellprozessen realistisch zu si-
mulieren. Dies ist bisher nur in Ansdtzen gelun-

gen.

Im folgenden Abschnitt wird eine Methode disku-
tiert, die als Basis fiir die Weiterentwicklung
von Wolken-Parameterisierungen dienen koénnte:
Wolken werden explizit generiert oder dissipiert
aus dem Wechselspiel zwischen Transportprozes—
sen (Advektion, Konvektion, Turbulenz), mikro-
physikalischen (Niederschlagsbildung) sowie
Strahlungsprozessen (Absorption, Reflexion,

Transmission).

Im Abschnitt 3. wird das globale Modell skiz-
ziert, das fir die in 4. diskutierten Ergebnis-

se benutzt wurde.

2, METHODE

Die Methode beruht auf der Separierung der Kon-

tinuitdtsgleichungen fiir den Wasserdampf (q)

und den Flissigwassergehalt der Wolken (m), die

innerhalb eines Einheitsvolumens jeweils fiir

den wolkenbedeckten Teil (b) und den wolkenfrei-
en Teil (1-b) numerisch gelést werden. Der Git-

termittelwert einer beliebigen groBskaligen Va-

riablen X ergibt sich dann definitionsgemidB zu
X=bX_ +(1-Db)X_ (1)

wobei X+, X_ die Werte von X im Wolken—(wolken-

freien) Teil sind.
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Die Zeitintegration der prognostischen Glei-
chungen fiir q,m,... erfolgt dann unter folgen-

den Voraussetzungen:

a) Die Aufspaltung (1) wird nur fiir die "Feuch-
tevariablen” (q,m) inklusive der Quellen und
Senken (Kondensation, Verdunstung, Nieder-
schlag) vorgenommen. Die Advektion von' Eigen-
schaften erfolgt gleichverteilt im Gittervo-
lumen.

b) Im b-Teil wird Sdttigung angenommen (r = 1),
im (1-b)-Teil eine relative Feuchte r, mit
0<ro<1, die den Schwellwert fiir subskalige
Wolkenbildung festlegt. Diese Annahme wird
zusammen mit (1) zur Definition des Wolkenbe-

deckungsgrades benutzt:

b= (r-r)/(1-r) (2)

¢) Die Eisphase wird nicht explizit beriicksich-
tigt. Jedoch werden bei der Niederschlagsbil-
dung in Abhingigkeit von der Temperatur auch
"Mischphasen" zugelassen (Bergeron-Findeisen-

ProzeB).

d) Wolkenwasser, das in den (1-b)-Teil advehiert
wird, wird sofort verdunstet. Niederschlag,
der aus hoheren Schichten f#llt, kann partiell
oder vollstédndig im (1-b)-Teil der jeweils

tieferen Schicht verdunsten,

3. MODELL

Das im Abschnitt 2, beschriebene Wolken-Parame-
terisierungsverfahren ist bisher in verschiede-
nen hemisphdrischen bzw., globalen Versionen

des atmosphdrischen Zirkulationsmodells der
Universitdt Hamburg (Roeckner, 1979) getestet
worden. Gegeniiber der Ursprungsversion ist ne-
ben der Wolken-Parameterisierung auch die Strah-
lungsroutine gedndert worden (Hense et al.,

1982): Die Strahlungsiibertragung wird incerak-



tiv mit den iibrigen Modellparametern berechnet,
inklusive der Wolken, die durch ihren Fliissig-
wassergehalt und Bedeckungsgrad charakterisiert

werden.

4. ERGEBNISSE

4.1 Vergleich mit Beobachtungen

Die Verifikation von Wolken-Parameterisierun-
gen ist aus zwei Griinden schwierig. Zum einen
existiert keine allgemein akzeptierte Wolken-
klimatologie, zum anderen werden Modellwolken
im Wechselspiel mit anderen (auch fehlerhaften)
Modellprozessen erzeugt. Eine eindeutige Feh-
1erabschétzung'des Verfahrens ist daher nicht
mdglich, wohl aber eine vorldufige Qualitédts-
kontrolle durch Heranziehung unabhingiger Be-

obachtungsdaten.

Tabelle 1 zeigt einen Vergleich verschiedener
simulierter (60-Tage-Mittel) und beobachteter
global gemittelter Parameter fiir den Januar. -
Bei den-Beobachtungsdaten handelt es sich um
"typische" Werte, die als Mittel iiber eine
Vielzahl von teilweise erheblich streuenden
veroffentlichten Daten gelten konnen. Die vom
Modell simulierten Parameter liegen sicherlich

alle innerhalb des Streubereichs.

b m Pr (xp ﬁ%
(%) (g/m*) (mm/Tag) (%) (W/m®)
Modell 45.1 52.1 3.4 29.3  226.5
Beob. 50 50 3 30 230
*10 ? 7 1 *10
Tab. 1: Globale Mittelwerte fiir Januar: b=Be-

deckungsgrad, m=Fliissigwassergehalt,
Pr=Niederscplag,qg=planetare Albedo,
=langwellige AbStrahlung am Oberrand
der Atmosphire.
4.2 Erhohung der Solarkonstanten
Wolken spielen méglicherweise eine modifizieran-
de Rolle bei intern oder extern angeregten Kli-
madnderungen. Eine stabilisierende Rolle (nega-
tives Feedback) konnte hierbei das Wolkenwas-
ser (fliissig oder fest) spielen, dessen Ande-
rung sich deutlicher im Albedoeffekt als im
Glashauseffekt zeigen wiirde, da Wolken bei den
heutigen Klimabedingungen im Infrarot ohnehin
groBtenteils schwarz sind. Dieser Mechanismus

konnte wirksam werden, wenn Wolkenwassergehalt

und Temperatur positiv korreliert sind (Somer-
ville u. Remer, 1984).

Dieser Hypothese wurde in einigen Testrechnun-
gen mit und ohne Wolken nachgegangen, wobei die
Solarkonstante jeweils um 107 erhoht wurde. Ta-
belle 2 zeigt die anfdngliche Tendenz nach 3.
Monaten Simulationszeit anhand einiger global
gemittelter Parameter. Die Werte in Klammern
beziehen sich auf das spektrale Modell "T21"
des EZMW in Reading/England, das zu Vergleichs-

zwecken herangezogen wurde.

Wolken- Boden— planet. Netto-Strahl.Bil.

bedeck. temp. - Albedo Oberrand Boden
it -1.6 0.4 0.7 23 19
olken (-1.5) (0.3) (0.4) (23) (18)
ohne
Wolken - 0.9 0. - 26 25
Tab. 2: Differenz global gemittelter Variablen

zwischen Anomalie-Experiment (Solar—

konstante x 1.1) und Kontrollexperiment

nach 3 Monaten.

Einheiten: %, Grad sowie W/m®.
Sowohl die Bodentemperatur als auch die Netto—
Strahlungsbilanzen dndern sich weniger, wenn
Wolken auf das Strahlungsfeld riickwirken kénnen.
Trotz einer Verringerung des Bedeckungsgrades
um 1.6% erhoht sich die Albedo, bedingt durch
die Erhohung der Wolkenwasser-Konzentration, im
Einklang mit der obigen Hypoﬁhese. Es sollte
jedoch betont werden, dafB die Ergebnisse noch
weit vom stationdren Zustand entfernt sind.
Langerfristige Simulationsrechnungen mit einem
gekoppelten Atmosphdre/Ozean/Eis-Modell sind
geplant.
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DIE ANTWORT DER GLOBALEN ATMOSPHARE AUF DIE AUSSERGEWOHNLICHE EL NINO
MEERESOBERFLACHENTEMPERATURANOMALIE M JANUAR 1983 - SIMULATION -

Hans von Storch
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Ulrich Cubasch

Europdisches Zentrum fur mittelfristige Wettervorhersage

1. PROBLEMSTELLUNG

Es ist seit langem bekannt, daB es im Bereich
des 6stliche und zentralen Aquatorialpazifik
alle paar Jahre zu langanhaltenden (charakte-
ristische Zeit: 1 Jahr), groBr&umigen Erwdr=-
mungen der Ozeanoberfléche kommt. Dieses Pha-
nomen wird heutzutage allgemein als El Nino
oder als Teil der Southern Oscillation

bezeichnet.

In den Jahren 1982/83 hat ein besonders in-
tensives El Nino Ereignis stattgefunden mit
Anomalien der SST (Meeresoberflsichentempera-
tur) bis zu 5K. Ein so starkes Ereignis wurde
bisher nur widhrend des El Nino 1877/78 beob-
achtet.

In diesem Beitrag befassen wir uns mit der
Frage, inwieweit die wdhrend eines El Nino
Ereignisses auftretenden SSTAs zu atmospha-~
rischen Zirkulationsanomalien fuhren. Dies
geschieht anhand einer Simulationsrechnung mit
dem Zirkulationsmodell ("GCM") des EZMW (Ka-
pitel 2). FUr die tropische Zirkuiation ergibt
sich ein klares Bild (Kapitel 3). Die groBe
Intensitat des "Wetterrauschens" erschwert das
Herausarbeiten des "EIl Nino response" in mitt-
leren Breiten, so daB eine statistisch begriun-
dete Strategie der Signalerkennung angewandt
werden muB (Kapitel 4), Hiernach kann man mit
einiger Sicherheit davon ausgehen, daB SST
Anomalien, wie sie wahrend des 82/83er Ereig-
nisses beobachtet wurden, eine deutliche
Absenkung der 500 mb Topographie im Bereich
des Nordpazifik induzieren sowie eine Reihe

von drei weniger kraftigen Hochs stromab.
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Die simulierte Reaktion stimmt recht gut mit

den im Januar 1983 beobachteten atmosphari-
schen Anomalien Uberein, zumindest was die

Muster angeht.
2. DAS ZIRKULATIONSEXPERIMENT

Das Expérimen+ besteht aus 4 Simulations-
rechnungen, die Cubasch auf der Cray 1 des
EZMW mit dem T21 GCM durchfuhrte. Das "Kon-
trollexperiment" mit klimatologischer SST
wurde Uber 10 Jahre integriert, Ausgehend vom
28,10. dreier "Konfroll—Jéhye" wurden dann
noch drei "November-Marz" Episoden gerechnet,
In denen der klimatologischen SST die in Abb.

1 gezeigte SST Anomalie Uberiagert war:

135°E 180° 135°W
45°N

" e
N
o
°g hd A
135°€ 180° 1350w 30°W

- Abbildung 1: Verwendete SST Anomalie

Das Model lerzeugte "Signal" ist dije Differenz
des mittleren Zustandes, wie er einerseits in
den 10 "Kontroll-Januaren" und andererseits in
den 3 Januaren der Episodenrechnungen simu-

liert wurde,
3. DER TROPISCHE RESPONSE
In einem Gebiet, hier bezeichnet als "G",

ostlich der Datumslinie hat die konvektive

Tatigkeit langs des Aquators zugenommen,



wihrend westlich davon im Gebiet "D" ein
Niederschlagsdefizit in den El Nino Simula-
tionen zu verzeichnen ist (Abb. 2). Gleichzei=-
tig beobachtet man in Bodennshe (850 mb) eine
anomale Strdmung von D nach G und in der
oberen Troposphédre (300 mb) eine von G nach D.
Im Bodendruckfeld findet man &stlich der
Datumslinie eine positive Anomalie von etwa 2
mb, wdhrend westlich eta 150W eine negative

Anomalie von -2mb und mehr simuliert wird.

Abbildung 2: Niederschlagsanomalie
(El Nino - Kontrolle)

Offenbar wird in einer Ebene l&ngs zum

Aquator eine anomale Zelle durch die anomale
SST induziert: Anfeuchtung der Luft bei ihrem
Transport von D nach G, Feuch+ekohvergenz in
G, dort Konvektion und Niderschlag; in der
Hohe Ruckstromung von G nach D und schlieBlich
eine anomale Abw#rtskomponente, die die in D
normale konvektive Aktivitat abschwdcht und so

ein Niederschlagsdefizit hervorruft.

4. DER EXTRATROP!SCHE REPONSE
(NORDHALBKUGEL; 500 mb TOPOGRAPHIE)

fm Vergleich zur durch interne Dynamik verur-
sachten Variabilitat ist das tropische EI Nino
Signal recht stark, so daB es kein Problem
darstel |+, daB Signal vom "Wetterrauschen" zu
unterscheiden. In den Extratropen ist dies
nicht der Fall, Daher ist eine statistisches
Verfahren zum Unterscheiden von Rauschen und
Signal zu verwenden. Die von uns>angewand+e
Strategie besteht aus drei Schritten:

1) Drastische Reduktion der Freiheitsgrade:
meridionale Mittelung von 30 bis 60 N und

anschlieBende Entwicklung nach 5 EOFs.

2) Durchfiihrung eines multivariaten Tests:
veral lgemeinerter Mann/Whitney Test.

3) Falls der multivariate Test die Nullhypo-
these "Signal = 0" ablehnt, folgt eine univa-
riate Analyse, wo die Zustinde des "Anomalie-
experiments" deutlich und in stabiler Weise .

von denen des Kontrollexperiments abweichen.

Angewandt auf die mittleren 500 mb Hohenfel-
der der 10 Januare des Kontrollexperiments und
der 3 Januare der Eposidenrechnungen zeigt der
Test die Existenz eines Signals an. Laut "uni-
variater Analyse" besteht es aus einem Tief
(75 gpm) im Bereich des Nordpazifik sowie drei
Hochs in etwa 45N liber den &stlichen USA,
Westeuropa und Uber Zentralsibirien mit
Anomalien von etwa 35 gpm (im Enesmblemittel)
- siehe Abb. 3. Diese Hshenanomalien werden in

Jedem der drei Anomalieexperimente simuliert,

Abbildung 3: 500 mb Hohenanomalie
(El Nino - Kontrolle)

CUBASCH, U.:

Global Model to the El Nino anomaly in exten-

The mean response of the ECMWF

ded range prediction experiments. Atmosphere-
Ocean 23, (1985) Nr. 1, 43-66.
STORCH, H. v.; KRUSE, H. A.:

cal atmospheric response to El Nino events - a

The extra=tropi-

multivariate significance analysis. Tellus 37A
(1985) Nr. 4, 361-377.
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DIE ANTWORT DER TROP!SCHEN ATMOSPHARE AUF DIE AUSSERGEWOHNLICHE EL NINO
MEERESOBERFLACHENTEMPERATURANOMAL [E 1982/83 ~ BEOBACHTUNG -

Hans von Storch

Meteorologisches Institut der Universitat Hamburg

Rolf Doberitz

Seewetteramt Hamburg

UNSER BEITRAG besteht in der Vorfihrung von
zwei efwa 12 Minuten dauernden Filmen, die zu-
sammengesetzt wurden aus stindlichen Aufnahmen

geostationdrer Satelliten:

El Nino event 1982:
- equatorial Pacific GOES WEST infrared
1 May - 26 Nov. 1982
- equatorial Pacific GOES EAST infrared
1 Nov. 82 - 15, Jun. 83

imagery
imagery

Wie aus den Titeln hervorgeht, wird der Zeit-
raum Mai 1982 bis Juni 1983 abgedeckt. Die
Infrarotaufnahmen wurden zusammengesetzt von

Walter A. Bohan Company.

Wir fuhren die Filme vor, well wir glauben,
daB sie fUr die anwesende meteorologische
Offentlichkelt hinreichend interessant sind.
Im Folgenden geben wir einige wenige Hinweise

auf das gezeigte Ph&anomen,

1. EL NINO - TEIL DER
SOUTHERN OSCILLATION

Die Southern Oscillation wurde anfang des
Jahrhunderts von Sir Gilbert Walker definiert
als die groBrdumige Druckschwankung, die sich
etwa in der Bodendruckdifferenz Indonesien
minus zentraler Pazifik ausdrickt. Inzwischen
hat sich herausgestellt, daB diese groBskali-
gen Schwingungen sowoh| mithilfe des ozeani-
schen Parameters "SST = Meeresoberfl|schentem-
peraturanomalie” als auch mithilfe einer Reihe
atmosphérischer Parameter wie Niederschlag

oder Wind in 850 mb l&ngs des &dquatorialen
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Pazifik oder Druck in Darwin allein
beschrieben werden kann. Statt des nur lokal
zu bestimmenden Niederschlags wshlt man fUr
die flachenhafte Darstellung auch die
routinemaBig vom Satelliten gemessene lang-
wellige Abstrahlung "OLR = outgoing longwave
radiation", Abbildung 1 zeigt den Verlauf der
SST, des Niederschiags an einigen Inselposi=
tionen sowie die Bodendruck in Darwin fiur den
Zeitraum 1890 bis 1983,

1.0
0.0
-1.0
1so] . d L Q h : A '
50

1090 n;o 1910 1920 1930 1940 1950 1960 u‘vo 1980
YEAR
Abb. 1: SST-, Niederschlags- und
Druckanomalien in Darwin als Funktion

der Zeit von 1890-1983 (Wright, 1984)

DEG C

PERCENT
s
4

4 g

Man erkennt, wie die Kurven gut in Phase
schwingen: die Korrelationen zwischen ihnen
nehmen Werte von 80% bis 90% an. Deutlich
ablesbar sind auch die zahlreichen El Nino
Ereignisse der vergangenen 100 Jahre, etwa In
den Jahren 1957/58, 1972/73 oder 1982/83, um
nur einige bekanntere Erwirmungen neueren
Datums zu erwihnen,

Gute Uberblicksartikel zum Thema EI Nino /
Southern Oscillation enthalt Nature #222
(1983) sowie das von Woods Hole Oceanographic

Institution herausgegebene Heft Oceanus #27
(1984).
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2. DAS 1982/83 EREIGNIS

Das letzte EI Nino Ereignis fand 1982/83
statt und war in mehrfacher Hinsicht bemer-
kenswert, namlich u.a.:

*¥ Es war eines der starksten, wenn nicht das
stérkste jemals vermessene Ereignis - nur das
1877/78er Ereignis war von vergleichbarer
Intensitat.

¥ Es ist das bislang am besten dokumentierte

Ereignis.

- Aufgrund der -anders als bei den friheren
Ereignissen- verhdltnismaBig vielen Beobach-
tungen im Bereich des tropischen Pazifik,
konnten die als Abbildung 2 reproduzierten
Hovmil ler-Diagramme der Anomalien der &quato-
rialpazifischen OLR und der Zonalkomponente

U des 850 mb Windes sowie der SST gewonnen
werden. Zu Vergleichszwecken zeigt die Abbil-
dung noch als "SST CLIMO" den langjéhrig ge-
mittelten Jahresgang der SST. Die positiven
Anomalien/enfwickeln sich im Westen (ca. 160
E) und wandern dann innerhalb eines Jahres
nach Osten (ca. 100 W). Flr die OLR findet

Abb.2: Anomalien der langwelligen Abstrahlung
OLR und der Zonalkomponente U des 850 mb
Windes langs des pazifischen Aquators als
Funktion der Zeit. "SST" und "SST CLIMO"
zeigen die Meeresoberflachentemperatur des El
Nino 1982/83 bzw. den langjshrig gemittelten
Jahresgang der SST. (Gill 4. Rasmusson, 1983)

man ab etwa Januar 1983 auch eine kraftige

negative Anomalie westlich der Datumslinie.

In den Filmen konnen natiurlich leider keine
Ancmalien gezeigt werden, sondern nur die
Summe "mittlerer Zustand + Anomalie". Trotz-
dem kann man in fhnen Wolkenverteilungen
sehen, die konsistent mit den in Abbildung 2

gezeigten OLR Anomalien sind.
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MODELLSIMULATIONEN ZUM KUSTENEXPERIMENT PUKK

Detering, H.W., Etling, D.*

Deutscher Wetterdienst, Offenbach

*
und Wamser, M.

*Institut fiir Meteorologie und Klimatologie, Universitdt Hannover

1. EINLEITUNG

Zur Erforschung des mesoskaligen Klima
im Kiistenbereich wurde im Jahr 1981 in
der Norddeutschen Tiefebene das Feld-
experiment PUKK durchgefiihrt. Beobach-
tungsergebnisse aus diesem Experiment
wurden dazu herangezogen, um ein zwei-
dimensionales numerisches Mesoscale-
Modell auf seine Eignung zur Simulation

des Klistenklimas zu untersuchen.

An markanten Ph&nomenen konnte wdhrend
PUKK mehrfach die r&umliche und zeit-
liche Entwicklung eines Grenzschicht-
strahlstroms beobachtet werden, wie
z.B. fiir den 30.9./1.10.81 in Abb.1
nach LAUDE et al (1984) dargestellt ist
Als Beispiel filir eine numerische Simu-
lation von mesoskaligen Vorgdngen ist
flir diesen Zeitraum eine Fallstudie

durchgefiihrt worden. Einzelheiten hier-

r
0
|

zu, sowie eine genauere Modellbeschrei-
bung finden sich bei DETERING (1985).
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Abb.1: Betrag der Windgeschwindigkeit

i
1

in einem Raumschnitt entlang der
PUKK-MeSBlinie fiir den 30.9.81 um

17°° (oben) und 23°° (unten).

9

2. MODELLERGEBNISSE

Als Antrieb filir die Modellrechnungen
wurde der beobachtete geostrophische
Wind sowie die an den einzelnen Statio-
nen des PUKK Gebietes gemessene Tempe-
ratur in 2 m Hohe vorgegeben. Der Inte-
grationszeitraum erstreckte sich vom
30.9." 12 Uhr bis zum 1.10.81 6 Uhr. In
Abb.2 ist die zeitliche Anderung des
horizontalen Windvektors in 210 m Hdhe
fir die Station "50 km", etwa in der
Mitte des PUKK Gebietes gelegen, darge-
stellt. Hierbei sind die Beobachtungen
sowie die Simulationsergebnisse der ein-
und zweidimensionalen Modellversion auf-
getragen. Flir die gleiche Station ist
die vertikale Anderung des Windvektors
flir den Zeitpunkt 23 Uhr am 30.9.81 in
Abb.3 dargestellt.

Auch wenn die beobachteten Windverhdlt-
nisse in ihrer zeitlichen Entwicklung
und ihrer vertikalen Struktur vom Mo-
dell richtig erfaBt worden sind, erga-
ben sich jedoch im Detail zum Teil er-
hebliche Unterschiede. Die Ursache hier-
fiir kann zum einen in der ungenauen
Kenntnis des Antriebs (groBrdumiges
Druckfeld) sowie der Vernachldssigung
von Strahlungseffekten in den Modell-
gleichungen liegen. Zum anderen spielen
sicher die verwendeten Ansdtze flir die
Parameterisierung des turbulenten Ver-
tikalaustausches bei der zeitlichen
Entwicklung der Grenzschicht im Klsten-

bereich eine Rolle.

Um den EinfluB der Parameterisierung

auf die Modellergebnisse zu untersucien



Abb.2: Hodograph des horizontalen Wind-
vektors filir verschiedene Tages-
zeiten in 210 m HBhe an der Sta-
tion "50 km" am 30.9./1.10.81.
{(+--): Messungen, (—-): Ergeb-

nisse eindimensionales Modell,

(—): zweidimensionales Modell.

wurde die Entwicklung des Grenzschicht~
Strahlstroms an der Station "50 km" mit
der eindimensionalen Modellversion si-
muliert, und zwar unter Verwendung ver-
schiedener, aus der Literatur bekamnter
Ansdtze fiir den Mischungsweg bzw. tur-
bulenten Diffusionskoeffizienten. Ein
Vergleich der verschiedenen Modeller-
gebnisse (DETERING, 1985) ergab zum
Teil erhebliche Unterschiede fir das
Wind- und Temperaturprofil. Dies deu-
tet darauf hin, daB neben den Advek-
tions- und Strahlungseffekten auch die
diffusiven Vorgénge in den unteren
Atmosphdrenschichten bei der Simula-
tion von mesoskaligen'Phénomenen még-
lichst gut erfaBt werden miissen. Das
komplexe Zusammenwirken der meteorolo-
gischen Prozesse macht es allerdings
nicht einfach, die genaue Ursache fiir
eine "Fehlprognose" des mesoskaligen

- Modells zu ermitteln.
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Abb.3: Hodograph des horizontalen Wind-
vektors filir verschiedene HShen
an der Station "50 km" fiir den
30.9.81 um 23°°, Symbole wie
in Abb.2 beschrieben.
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DIE BEDEUTUNG DER INITIALISIERUNG FUR DIE INSTATIONARE

SIMULATION MESOSKALIGER STROMUNGEN

Gerhard Adrian

Institut fiir Meteorologie und Klimaforschung der Universitit Karlsruhe und des Kernforschungszentrums

Karlsruhe

1. Einleitung

Die in den vergangenen Jahren im Rahmen des
DFG - Schwerpunktes ? Physikalische Grundlagen des
Klimas und Klimamodelle® durchgefiihrten Experi-
mente haben Datensitze geliefert, die eine Verifizie-
rung mesoskaliger Modelle ermdglichen sollen. Die
hohe zeitliche Auflésung der Messungen gestattet da-
bei den Vergleich mit instationiren Simulationen.

Instationire Simulationen erfordern Anfangswer-
te. Diese wurden bisher fiir Modelle, die Stromungen
in der Mesoskala y beschreiben sollen, aus modellex-
ternen Parametern wie einem vorzugebenden geostro-
phische Wind und einem mittleren vertikalen Tempe-
raturprofil bestimmt. Aus den so gewonnenen An-
fangswerten wird durch eine in der Regel mehrstiindige
Simulation eine quasistationire Losung bestimmt, die
dann als eigentliche Anfangsbedingung fiir weitere Si-
mulationen benutzt wird. Da aber die Anfangswerte
fiir eine solche Simulation auch die zeitlich vorherlie-
genden Stromungszustinde und den EinfiuB der Um-
gebung auf das Modellgebiet festlegen, sind fiir den
Zweck der Verifizierung des Modells an Hand von Mes-
sungen solche Anfangswerte unbefriedigend, da die
Natur diese Information zur Verfiigung hat. Diese ist
aber in den Messungen enthalten. Deshalb miissen
die Anfangswerte fiir Simulationen fiir den quantita-
tiven Vergleich mit Messungen aus diesen selber be-
stimmt werden. Ein solches Verfahren wird hier als
Initialisierungsverfahren bezeichnet und im folgenden
beschrieben. Um den EinfluB der Anfangswerte auf
die Ergebnisse zu dokumentieren, werden Ergebnisse
von Rechnungen mit und ohne Anwendung des Initia-
lisierungsverfahrens mit Messungen verglichen.

2. Das Initialisierungsverfahren

Die in den letzten Jahren durchgefiihrten meso-
gkaligen Experimente erfordern neue Eigenschaften
der Initialisierungsverfahren. Es mu$ eine rdumliche
Interpolation und eine Extrapolation durchfiihren, da
die Gitterweiten der Modelle kleiner sind als der Ab-
stand der Stationen, und das Modellgebiet grofier als
das MeBgebiet ist. Da der Informationsgehalt der Mes-
sungen nicht ausreicht, mu8 bei der Interpolation und
bei der Extrapolation zusitzliche physikalische Infor-
mation verwendet werden. Dariiber hinaus miissen aus
den gemessenen Variablen nicht gemessene bestimmt
werden. Dazu werden zusitzliche physikalische Zu-
sammenhinge bendtigt. Der Einflu von MeBfehlern
muB klein gehalten werden.

Die in der Literatur bekannten Analyse- und Ini-
tialisierungsverfahren, die meist fiir andere Skalen (z.
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B. numerische Wettervorhersage) entwickelt worden
sind, erfiilllen diese Bedingungen nur teilweise, oder
fordern statistische Informationen, die in der Meso-
skala nicht vorliegen. Deshalb ist ein neues Verfahren
entwickelt worden (Adrian 1985), das die genannten
Forderungen erfiillt und die Analyse und Initialisie-
rung in einem Schritt durchfiihrt.

Das Verfahren beruht auf ein Variationsverfahren
von Sasaki (1969), das die riumliche Extra- und In-
terpolation und die Beriicksichtigung von MeSiwerten
verschiedener Zeitpunkte ermdglicht. In diesem Ver-
fahren wird ein Funktional F' definiert, dessen Mini-
mum gesucht wird.

F= ZZZ(a ((pisi — Phw)? + of “’"")2)

Die GréSlen ok sind die MeBwerte, <p.  ist die ge-
suchte Analyse. Der Index 1 bezeichnet den Ort, j die
Variable und & den Zeitpunkt.

Die Werte der Variablen @}, zu verschiedenen
Zeitpunkten & = 1,2,3,... werden iiber einen Diffe-
renzenquotient aus den Werten zum Zeitpunkt k = 0
bestimmt und in F eingesetzt.

M]O

wﬁjk ‘0310 + kAt

At ist der zeitliche Abstand zweier Messungen.

Die zeitlichen Ableitungen in F' werden durch die
Nebenbedingungen ersetzt. Diese sind die vollstin-
digen prognostischen Gleichungen des hier verwende-
ten, am IMK entwickelten, mesoskaligen Modells (Dor-
warth 1985) in der zweidimensionalen Version. Das
Verfahren bestimmt also eine spezielle Losung des Mo-
dells.

Durch die Verwendung eines spektralen Ritzver-
fahrens zur Losung des Variationsproblems konnten
dazu die Vertikalkomponente der Windgeschwindig-
keit und der Druck aus dem Gleichungssystem elimi-
niert werden. Auferdem wird dadurch die Interpola-
tion vereinfacht.

3. Die Vergleichsrechnung

Das Initialisierungsverfahren wurde auf den ME-
SOKLIP — Datensatz (Fiedler, Prenosil 1980) vom 28.
9. 1979, 6.00 Uhr und 7.00 Uhr angewendet. Mit



den so bestimmten Anfangswerten wurde mit dem Mo-
dell eine achtstiindige Prognose erstellt. (Dies ist die
Dauer der Mefiperiode). Diese Simulation wurde mit
denselben modellexternen Parametern mit Anfangs-
werten wiederholt, die auf die in der Einleitung be-
schriebenen Methode (hier als Simulation ohne Initia-
lisierung bezeichnet) gewonnen worden sind. Die Er-
gebnisse beider Simulationen werden im vierten Ab-
schnitt mit den Messungen verglichen.

Wegen der zu dem genannten Termin auftreten-
den Baroklinitdt wurde ein Vertikalprofil mit konstan-
tem Gradienten des geostrophischen Windes durch
Anpassung eines analytischen Ekman-Profils an ein
horizontal gemitteltes Windprofil bestimmt. Als Profil
des Temperaturgrundzustandes wurde das horizontal
gemittelte Temperaturprofil von 6.00 Uhr verwendet.
Der Randwert der Temperatur in 2 = 2z, wurde aus
den logarithmisch extrapolierten Radiosondenprofilen
bestimmt.

4. Vergleich der Simulationen mit dem MESO-
KLIP — Datensats

Ein wesentliches Phinomen des MESOKLIP —
Experimentes war die Kanalisierung der Strémung im
Oberrheintal. Deshalb soll hier zunichst die talparal-
lele Komponente der Windgeschwindigkeit untersucht
werden. In den Abbildungen 1 und 2 sind die Profile
der talparallelen Windkomponente der Station Phi-
lippsburg in Talmitte nach einer und nach acht Stun-
den Modellzeit dargestellt. Nach einer Stunde Simula-
tion weichen die Ergebnisse deutlich von einander ab.
Die Simulation mit Initialisierung gibt dabei das ge-
messene Profil gut wieder. Dieses ist zu erwarten, da
die Daten des 8.00 Uhr Termins noch in die Initiali-
sierung eingehen. Am Ende der MeBperiode um 15.00
Ubr nach acht Stunden Simulation sind die Ergebnisse,
verglichen mit den Messungen, auch noch besser als die
Simulation ohne Initialisierung.

Das zeitliche Verhalten des Modellfehlers 138t sich
an der Abbildung 3 erliutern. Dort ist der mittlere
Betrag des Differenzvektors der Windgeschwindigkeit
zwischen Simulation und den Messungen dargestellt.
Um die Datenbasis gleich zu halten, wurden nur Mes-
sungen unterhalb 2z = 1500m ausgewertet. In den er-
sten sechs Stunden ist der Fehler der Simulation mit
Initialisierung kleiner als der ohne Initialisierung.

5. Diskusssion

Die Ergebnisse zeigen, daB auch in der Mesoskala
v die Modellsimulationen iiber viele Stunden durch
die Anfangswerte bestimmt werden. Fiir quantita-
tive Aussagen aus Simulationen ist also ein objekti-
ves Initialisierungsverfahren notwendig, das die An-
fangswerte aus Messungen bestimmt. Solche quanti-
tative Ergebnisse werden zum Beispiel bei der Immis-
sionsprognose oder auch beim Testen von Parametri-
sierungen des Modells durch Vergleich mit Messungen
bendtigt. Denn der EinfluB der Anfangswerte kann
grofer sein als der EinfluB unterschiedlicher Parame-
‘trisierungen.
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Abb. 1:Profil der talparallelen Windkomponente
am 28.9.1979, 8.00 Uhr in Philippsburg. Die + stellen
die MeBwerte, die ausgezogene Linie die Ergebnisse der
Simulation mit Initialisierung und die unterbrochene
Linie die Ergebnisse der Simulation ohne Initialisie-
rung dar.

Abb. 2:Profil der talpara;llelen Windkomponente
am 28.9.1979, 15.00 in Philippsburg. Bezeichnungen s.
Abb. 1 .

Av in m/s
N
]

0 T v T
0 3 8
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Abb. 3:Mittlerer Betrag des Differenzvektors der
Windgeschwindigkeit zwischen Messung und Simula-
tion. Ergebnisse der Simulation mit Initialisierung,
Ergebnisse der Simulation ohne Initialisierung.
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DAS DYNAMISCHE GRUNDGERUST DES GEESTHACHTER MESOSKALENMODELLS
D. Eppel, H. Kapitza

Forschungszentrum Geesthacht
Postfach 1160
D-2054 Geesthacht

Das Projekt GESIMA (Geesthachter Simula-
tionsmodell fiUr die Atmosphdre) hat zum
Ziel, ein Zirkulationsmodell =zur Untersu-
chung von Phadnomenen des B- und Y-Mesoska-
lenbereichs zu entwickeln. Das Modell soll
geeignet sein, Wind-, Temperatur-, Feuchte-
~und Konzentrationsfelder zu berechnen, wie
sie in Problemen der Umweltforschung (Stand-
bendtigt
werden. AuBerdem sollen Kurzfrist-Wettervor-

ortfragen, Schadstofftransport)
hersagen und lokale Klimauntersuchungen
durchgefihrt werden ké&énnen. Ein wichtiges
Ziel der Untersuchungen wird die Berechnung
mittlerer Grégen sein, die in globalen Zir-
kulationsmodellen als Parameter bendtigt
werden (Reibungskoeffizienten, turbulente

Fliusse, etc.).

Um das weite Spektrum von geplanten Anwen-
dungen abzudecken, wurde begonnen, einen
Code 2zu erstellen, der weitgehend modular

aufgebaut sein wird.

Die Grundgleichungen, auf denen das Modell
basiert, umfassen die Schallwellen-gefilter-
ten Gleichungen von Impuls und Energie (an-
elastisch, nichthydrostatisch), in denen
Temperatur und Impuls {ber die Boussinesq
Approximation gekoppelt sind. Hinzu kommen
noch die Transportgleichungen fir Luftbei-
mengungen sowie fir die verschiedenen Phasen

aus dem Wasserzyklus.

Die Gleichungen sind in ein Terrain-ange-
pagtes Koordinatensystem transformiert und
werden in Flupform verwendet, die kartesi-

sche und kontravariante Gr&gen enthidlt.
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Das numerische Gitter kann nicht#quidistant
in allen drei Koordinatenrichtungen gew&dhlt
werden. In der Vertikalen wird dadurch eine
gute AuflSsung in der N&he des Bodens er-
reicht. In der Horizontalen kénnen durch
Strecken des Gitters zum Rand hin unerwin-
schte Randeffekte wie Reflexionen reduziert

werden.

Die Auswahl eines Integrationsalgorithmus
ist dadurch erschwert, dap an das Verfahren
Forderungen gestellt werden, die nicht alle
optimal erfullt werden kdnnen. Da die zeit-
liche Entwicklung von mesoskaligen Strémun-
gen untersucht wird, soll das Verfahren
mindestens von 2. Ordnung genau in Ort und
Zeit sein. AuBerdem s0ll die Ortsdiskreti-
sierung nur Gr&gen direkt benachbarter Git-
terpunkte verkntipfen, um die Behandlung der
Randbedingungen zu vereinfachen. Aus rechen-
Skonomischen Grinden sollte der Zeitschritt
nicht durch eine Courantbedingung beschrénkt
sein. Hinzu kommen die Forderungen exakter
FluBerhaltung und Robustheit, um bei glei-
chem Algorithmus je nach Anwendung unter-
schiedliche Parametrisierungen und Randbe-
dingungen wdhlen zu kénnen. Prediktor-Kor-
rektor-Verfahren erfiillen die obigen Forde-
rungen hinreichend gut. Im dynamischen Teil
(Integration von Temperatur—- und Impulsglei-
chung) wird eine Variante des impliziten
MacCormack-Schemas, erweitert auf den Fall
inkompressibler Strémungen, verwendet. Nach
dem Prediktor-Schritt werden die Geschwin-
digkeiten durch Druckadaptation korrigiert,
um Divergenzfreiheit des Impulsfeldes zu
garantieren. Danach folgt der Korrektur-

schritt, ebenfalls gefolgt von einer Druck-



adaptation. Der jeweilige Druck geniigt einer
Poisson-Gleichung, deren diskrete Darstel-
lung durch ein konjugiertes Gradientenver-
fahren gelSst wird (KAPITZA, EPPEL 1985).

Zur Integration der Transportgleichungen fir
Feuchte, Regenwasser, etc. wird das Verfah-
ren von SMOLARKIEWICZ (1984) verwendet.

In ersten Tests werden geschichtete Stré-
mungen {ber einen Berg mit Lorentzform un-
tersucht. Die berechneten Lee-Wellen werden
mit analytischen L&sungen verglichen, um die
Genauigkeit des Verfahrens und seine hervor-
ragenden konservativen Eigenschaften zu do-

kumentieren.

KAPITZA, H.; EPPEL, D.:

SMOLARKIEWICZ, P.K.:

A 3-D Poisson solver based on a conjugate
gradient algorithm.
External Report GKSS 85/E/23.

A Fully Multidimensional Positive Advection
Transport Algorithm with Small Implicit
Diffusion. _

J. Comp. Phys. 54 (1984) 3. 325-362.
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EIN MESOSKALIGES KLIMAMODELL ZUR UNTERSUCHUNG ATMOSPHARISCHER STROMUNGEN
UNTER DEM EINFLUSS VON OROGRAPHIE, TURBULENZ UND WOLKENPHYSIK

U. Schumann, T. Hauf, H. Holler, H. Schmidt, H. Volkert

DFVLR Oberpaffenhofen, Institut fiir Physik der Atmosphdre, 8031 WeBling

1. EINLEITUNG

Das Klima in der Umgebung eines Gebirges wie den
Alpen wird wesentlich von typisch auftretenden
mesoskaligen Bewegungsformen wie Fohn, flacher
und hoher Konvektion geprdgt. Dabei spielt die
dreidimensionale Dynamik der Strdmung ebenso
eine grofe Rolle wie Turbulenz oder Wolkenmikro-
physik. Ein Ziel der laufenden Klimaforschung
besteht darin, zur Beschreibung derartiger Pro-
zesse geeignete numerische Simulationsmodelle
bereitzustellen.

In diesem Beitrag wird das Simulationsmodell
MESOSCOP (Mesoskaliges Stromungs- und Convek-
tionsmodell Oberpfaffenhofen) beschrieben, mit
dessen Hilfe dreidimensionale, instationdre und
nicht-hydrostatische Stromungen berechnet wer-
den. Das Modell existiert derzeit in drei
Varianten: a) fir Konvektion mit Wolkenphysik in
ebenem Geldnde und einfachem Turbulenzmodell,
b) fir trockene Gebirgsiiberstromung mit einem
einfachen Turbulenzmodell, c) fiir trockene Kon=
vektion  uber ebenem  Geldnde mit einem
Turbulenzmodell zweiter Ordnung (SOC). Berich-
tet wird uber Modellgrundlagen, die bisherige
Realisierung, Tests und erste Anwendungen.

2. MODELLGRUNDLAGEN

Basis des Modells sind die differentiellen Bi-
lanzgleichungen fiir Masse, Impuls und skalare
Komponenten. Die Form der Bilanzgleichungen ist
so gewdhlt, daB integrale Erhaltungseigenschaf-
ten auch im Diskreten gesichert werden. Die Kon-
tinuitdtsgleichung kann entweder vollstdndig
oder gefiltert (div(pv)=0) verwendet werden.
Als thermodynamische PrognosegrdBe wird die
Entropie benutzt (HAUF et al. 1984), aus der
sich zu jedem Zeitpunkt die Temperatur diagno-
stisch berechnen 148t. Fiir trockene Luft kann
auch die potentielle Temperatur prognostiziert
werden.

Fiir die Berechnung von Stromungen iber einem
Gebirge mit der Hohe zs(x,y) wird eine Koordina-
tentransformation x'=x'(x), y'=sy'(y), z'=z'(n),
n=zT(z-zs)/(Zr-z$) verwendet, wobei z?-die Hohe
der Modellobergrenze bezeichnet. Die Transfor-
mationen erlauben variable Aufldsung (SCHUMANN
& VOLKERT 1984).

Die turbulenten Fliisse werden entweder mit einem
Modell erster Ordnung (K-Modell) oder zweiter
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Ordnung (second order closure, SOC) berechnet.
Das verwendete SOC-Modell enth#lt eine Bilanz-
gleichung fiir die kinetische Energie der subska-
ligen Turbulenz und quasi-stationdr ("alge-
braisch") approximierte Bilanzgleichungen fiir
die Abweichungen der Fliisse vom isotropen Turbu-
lenzzustand. Die turbulente Lingenskala wird
als Funktion der Maschenweite, des Blackadar-
schen Mischungswegs und der Stabilitdt der
Schichtung vorgegeben.

Im wolkenphysikalischen Teil wurden Modellan-
sdtze fiir bis zu acht Partikelsorten (Wolken-,
Regentropfen, gefrorene Wolkentropfen, Eiskri-
stalle, bereifte Eiskristalle, Schneeflocken,
Graupel und Hagel) bereitgestellt und teilweise
im Programm eingebaut. Parametrisierungen wer-
den benutzt, da eine detaillierte, d.h. die
einzelnen Teilchenspektren aufldsende Betrach-
tungsweise einen sehr hohen Rechenaufwand
erfordern wiirde. Dabei wird sowohl auf iibliche
Kessler-Parametrisierungen zuriickgegriffen, als
auch von neu entwickelten Ansdtzen Gebrauch ge-
macht, welche mit Hilfe detaillierter mikrophy-
sikalischer Rechnungen gewonnen wurden. Hiermit
kann z.B. die Autokonversion von Wolkentropfen
realistischer beschrieben werden. Eine ausfiihr-
liche Darstellung der modellierten Wolkenphysik
ist in HOLLER (1986) zu finden.

Die Randbedingungen am unteren Rand schreiben
die Feldwerte oder die Fliisse vor. Der Oberrand
ist entweder als undurchlédssiger Deckel oder als
freie Oberflache mit variabler Hohe und Strah-
lungsbedingung beschreibbar. Fiir die vier seit-
lighen Rénder kann aus einer Vielzahl von
Randbedingungen gewdhlt werden: vorgegebene
Randwerte, vorgegebene Fliisse, zweidimensionale

Randlosung mit Strahlungsbedingung oder Peri-
odizitdt.

Die Gleichungen werden mittels finiter Diffe-
renzen auf der Basis eines versetzten Netzes
(staggered grid) approximiert. Die Impuls-Glei-
chungen werden mit dem Adams-Bashforth-Verfah-
ren ohne numerische Diffusion und unter.Sicher-
stellung integraler Bilanzen fiir Masse, Impuls
und Energie integriert. Zur Sicherung der Posi-
tivitdt positiver Skalare im Diskreten wird das
Smolarkiewicz-Verfahren benutzt, ein Aufwind-
Verfahren zweiter Ordnung, das die numerische
Diffusion klein hilt. Druckgradient und Diver-
genz in der Kontinuitdtsgleichung werden
implizit behandelt, so daB der Zeitschritt nicht



von der Schallgeschwindigkeit begrenzt wird.

Als Folge der impliziten Teile ist 2zu jedem
Zeitschritt eine Poisson- oder Helmholtz-Glei-
chung fiir das Druckfeld zu 1l6sen. Hierfiir wurden
geeignete Ldsungsverfahren entwickelt (SCHMIDT
et al. 1984), die inzwischen die gesamte Palette
von Randbedingungen zulassen. In kartesischen,
dquidistanten Maschen liefern sie die Losung
direkt, sonst geniigen wenige (2 bis 10) Itera-
tionen.

Die Rechenprogramme sind nach einem einheitli-
chen Schema modular aufgebaut, fiir Rechnungen
auf der CRAY vektorisiert, aber auch auf jedem
Skalarrechner einsetzbar. Dank einer dynami-
schen Datenverwaltung kann das Programm auch
dann angewandt werden, wenn der Hauptspeicher
nur fiir etwas mehr als ein dreidimensionales
Feld Platz bietet (VOLKERT & SCHUMANN 1985).

3. TESTS UND ANWENDUNGEN

Die Programme wurden zunidchst einer Reihe forma-
ler Tests unterzogen. Hierzu gehdren Uberprii-
fungen von Symmetrieeigenschaften mit Zufalls-
zahlen (VOLKERT & SCHUMANN 1986), Invarianz di-
mensionsloser Ergebnisse bei Anderung des MaB-
einheitensystems der Eingaben und Vergleiche
mit zweidimensionalen analytischen Losungen. In
krummlinigen Koordinaten erwies sich auch die
Uberpriifung der Stationaritdt eines ruhenden
hydrostatischen Zustandes als nicht trivialer
Test der Druckrandbedingungen am unteren Rand.

Als erste physikalische Anwendungen wurden fol-
gende Fdlle betrachtet, die der weiteren Modell-
verifikation dienen: Mit der Modellversion fiir
Wolkenphysik wurde der CCOPE-Testfall vom
19.7.81 nachgerechnet, der einer der Referenz-
fille des WMO-Cloud-Modelling Workshops in
Irsee 1985 war. Die bisherigen Simulationen zei-
gen die Entwicklung einer Wolke unter dem
EinfluB von Scherung. Die Modellversion fiir Tur-
bulenz wurde auf das Konvektionsexperiment von
DEARDORFF & WILLIS (1985) angewandt und mit ei-
nem aufwendigeren eindimensionalen Modell
verglichen (FINGER & SCHMIDT 1986). Dreidimen-

sionale Simulationen zeigen hier, daB das Modell

die beobachtete Ausbildung eines gegen den Gra-
dienten gerichteten  Warmestroms richtig
wiedergibt. Die Modellversion mit Orographie
wurde auf zweidimensionale Modellberge ange-
wandt, fiir die analytische Vergleichsl&sungen
vorliegen (lineare Losung fiir flachen Berg oder
Long-Losung). Der berechnete Druckverlust am
Berg stimmt mit dem theoretischen Wert gut iiber-
ein.

Obwohl noch weitere Tests ausstehen, 1dB8t der
Entwicklungsstand von MESOSCOP erkennen, daf
dieses Modell als Basis fiir mesoskalige Klima-
studien dienen kann.
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NUMERISCHE SIMULATION DES URBANEN KLIMAS MIT EINEM DREIDIMENSIONALEN MODELL
Joachim Eichhorn, Reinhold Schrodin, Wilford Zdunkowski

Institut fiir Meteorologie der Universitdat Mainz

1. EINLEITUNG

K1imamodelle miissen der Anforderung geniigen,
das duBerst komplex vernetzte System atmo-
spharischer Prozesse (Impuls-, Massentrans-
port, thermische Prozesse, Strahlung, hydro-
logischer Zyklus) in Rickkopplung mit der
atmospharischen Umgebung (Erdboden, Wasser-,
Eisflache) und anthropogener Eingriffe (Ver-
anderungen von Landschaftsoberfldachenstruk~
turen, Schadstoffemissionen) zu simulieren.
Wichtige Beitrage zum Verstandnis regionaler
klimatischer Ablaufe wurden durch die Ent-
wicklung zweidimensionaler Stadtklimamodelle
(z.B. BORNSTEIN (1979), SIEVERS und MAYER
(1983)) geleistet.

In zunehmendem MaBe werden stddtebauliche
Planungskonzepte unter Beachtung klimatischer
und lTufthygienischer Auswirkungen auf die in
Ballungsrdumen lebenden Menschen erstellt.
Stadtgebiete sind jedoch generell &uBerst
inhomogen strukturiert. VerlaBliche Vorher-
sagen lber Auswirkungen stadtebaulicher
Verdnderungen auf das Stadtklima werden

daher nur von dreidimensional ausgelegten
Modellen erwartet.

2. DAS MAINZER URBANE SIMULATIONSMODELL
(MAUST)
Die Entwicklung immer leistungsfahigerer
GroBrechenanlagen erlaubt, zweidimensionale
Modelle in zunehmendem MaBe durch dreidimen-—
sionale zu ersetzen. Am Institut fiir Meteoro-
logie der Universitdt Mainz wurde ein drei-
dimensionales, nichthydrostatisches,mesoskalig
hochauflosendes Prognosemodell entwickelt,
dessen Aufbau durch das folgende Schema ver-
deutlicht wird.
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Schadstoff~- Austausch-
Modell —— koeffizienten-
Modell
Strahlungs- Thermisches
Modell Modell
Hydrolog. \ Strémungs-
Modell ( Modell

Grenzfldchen - Modell

IErdboden - ModellJ

Datenblock
Oberfl&chen-

struktur

MAUSI verwendet die Bewegungsgleichungen in
ihrer originaren Form, boussinesg-approximiert,
das Stromungsfeld wird divergenzfrei ange-
setzt. Eine Vertrdglichkeitsbedingung fir das
Stordruckfeld muB geldst werden. Hinzu treten
die Prognosegleichungen fiir die Luft- und Erd-
bodentemperatur, den atmosph&rischen Wasser-
haushalt und fiir (chemisch passive) Schad-
stoffe. Die Bestimmung der Zustandsvariablen
an der Grenzfliche Erdboden/Atmosphire erfolgt

durch Auswertung der Energiebilanzgleichung.

Zur numerischen Behandlung der atmospharischen
Prognosegleichungen gelangt das ADI-(alter-
nating direction implicit) Verfahren nach
DOUGLAS und RACHFORD (1956) zum Einsatz.



3. KLIMARELEVANTE MODELLPARAMETER

Die charakteristischen klimabestimmenden
Eigenschaften eines Gebietes werden in den Mo-
dellgleichungen iber physikalische Konstanten
und Parameter erfaBt. Dies sind in MAUSI
Warmeleitfahigkeit und thermische Diffu-

sivitdt des Erdbodens

Rauhigkeitsparameter

Verdunstungsparameter
Art und Dichte der Bebauung

mittlerer Warmedurchgangskoeffizient fiir
Wande und Ddcher der bebauten Gebiete

- Strahlungsparameter

Die umfassende Kenntnis dieser GrdBen als
Funktion des Ortes innerhalb des zur Klimasi-
mulation ausgewdhlten Gebietes ist wiinschens-
wert. Beispielsweise liegen fiir die Stadt
Miinchen Datensitze iiber den Rauhigkeitspara-
meter und die Bebauung (Rasterweite 250 m)
vor. (H. MAYER und W. BRUNDL (1984))

4, MODELLRECHNUNGEN

Die Leistungsfahigkeit Von MAUSI kann anhand
von Modellrechnungen, die eine idealisierte
Stadt zugrunde legen, sowie durch Vergleiche
mit realen MeBdaten unter Beweis gestellt wer—
den. Bislang muBten derartige Rechnungen auf
-der relativ langsamen Rechenanlage der Univer-
sitdat Mainz durchgefiihrt werden. Die Untersu-
chungen beschrinken sich daher zunachst auf

eine lbersichtlich strukturierte Modellstadt.

BORNSTEIN, R.D.-

BRUNDL, W., KNIEP, M,, MAYER, H.:
DOUGLAS, J., RACHFORD, H,:

MAYER, H., BRUNDL, W.:

SIEVERS, U., MAYER, I.:

Sie geben beispielsweise AufschluB dariber

- welches Eigenklima eine in ein bereits voll-
standig bebautes Gebiet eingebettete Griin-
flache aufweist

- welche klimatischen Auswirkungen der Griin-
flache auf die im Lee gelegenen Stadtbere%—
che zu erwarten sind

-~ welche klimatischen Folgen aus der Umwand-
lung dieser Grinfldche in bebautes Gelande

fiir das Stadtgebiet resultieren,

5. AUSBLICK

Vorgesehene Zugriffsmoglichkeiten auf einen
Rechner der neueren Generation erlauben es,
die bisherigen Simulationsrechnungen anhand
vorgegebener idealisierter Stadtgebiete auf
reale Stadte auszudehnen. Der Schwerpunkt
liegt auf der Anwendung des dreidimensionalen
K1imamodells auf die Stadt Miinchen. Vorrangi-
ges Ziel ist die Verifikation mittels MeBdaten
aus dem MeBprogramm STADTKLIMA BAYERN
(W.BRUNDL, M.KNIEP, H.MAYER (1985)) verbunden
mit ausgewdahlten Fallstudien.

The Two-Dimensional URBMET Urban Boundary
Layer Model. J. Appl. Meteor., 14,1459-1477
(1975)

Untersuchung des Einflusses von Bebauung und
Bewuchs auf das Klima und die lufthygienischen
Verhiltnisse in bayrischen GroBstadten (1985)

On the Numerical Solution of Heat Conduction
Problems in Two or Three Variables.Trans.
Amer. Math. Soc., 82 (1956)

Mitteilungen der Deutschen Meteorologischen
Gesellschaft 2/84 Stadtklima Bayern (1984)

Entwicklung und Anwendung eines Simulations-
modells zur Ermittlung lokaler Klimaschwankun-
gen in Stadtgebieten durch Luftverunreinigun-
gen, Abwdrme und stddtebauliche MaBnahmen.
Institut fiir Meteorologie, Univ. Mainz (1983)
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SOLARER STRAHLUNGSTRANSPORT IN REALISTISCHEN ATMOSPHAREN

MIT DREIDIMENSIONALEN WOLKENFELDERN
Thomas Trautmann und Wilford Zdunkowski

Institut fiir Meteorologie
Johannes Gutenberg-Universitat
Postfach 3980, 6500 Mainz

1 EINLEITUNG

Zur Berechnung des Strahlungstransportes ist
die eindimensionale Behandlung der Wolken nur
bei stratiformer Bewdlkung gerechtfertigt. Hau-
fig wird jedoch Bewdlkung in Gestalt von durch-
brochenen Wolkenschichten oder mehr oder weni-
ger regelmdBigen Wolkenfeldern beobachtet.

Die Bedeutung der Seitenflachen 14aBt sich an
machtigen Cumulonimbuswolken beobachten, deren
seitliche Rander oftmals um ein Vielfaches hel-
ler sind als deren Basis. Spektrale Berechnun-
gen mit wirfelformigen Wolken (optische Dicke
T = 20) ergeben bei reiner Streuung und senk-
rechtem Sonnenstand, dafB die aus den Seiten-
flachen herausgestreute kurzwellige Strahlungs-
energie bis zu siebenmal so groB3 sein kann wie
die aus der Basis austretende Energie.

Die Albedo von finiten Wolken, definiert als
der riickgestreute Anteil der insgesamt auf die
Wolke auftreffenden Strahlungsenergie, erweist
sich stets geringer als die Albedo der entspre-
chenden Wolkendecke. Umgekehrt sind die Ver-
hdltnisse bei der Transmission.

Die vorliegende Studie befaBt sich mit dem
solaren Strahlungstransport (0.28 — 6 um) in
idealisierten quaderférmigen Wolken und regel-
madBigen, horizontal unendlich ausgedehnten
Wolkenfeldern mit identischen Wolkenelementen.
Die Effekte der Abschattung und der Strahlungs-
wechselwirkung benachbarter Wolkenelemente
werden in einfacher Weise modelliert. Die idea-
lisierten Wolkenfelder sind eingebettet in

eine Wasserdampfatmosphéare und befinden sich
uber einem reflektierenden Erdboden. Streupro-
zesse in der wolkenfreien Atmosphare werden
nicht beriicksichtigt. Es werden solare Erwidr-

mungsraten innerhalb der Wolken berechnet.
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2 MODELLBESCHREIBUNG
Die Modellatmosphdre wird unterteilt in drei
Bereiche (s. Abb. 1):

Region I:

Region II:

Region III:

top of
atmosphere

wolkenfrei, Absorption durch
Hz20-Dampf

Wolkenfeld mit Tropfenextinktion,
Absorption durch H.0-Dampf
innerhalb der Wolken und in den
Wolken-"Liicken"

wolkenfrei, Absorption durch
H20-Dampf und diffuse Erdboden-
reflexion

o

top

Region I

cloud field | .-

2,

_ base

Region IIT

i =, 2 b
O =X~

E (1)

dittuse refioction E, (z)

g Nk 70

Abb. 1: Vertikalschnitt durch die Modell-
atmosphare,



Zur Beschreibung des Strahlungstransports in
einer isolierten quaderformigen Wolke wird das
"Finite Analytical Model" von DAVIES (1978)
verwendet. Die Wolke wird von einer parallelen
und homogenen StrahlungsfluBdichte so beleuch-
tet, daB nur die Wolkenoberseite und eine Sei-
tenfldache bestrahlt werden. CLAUSSEN (1982)
erweiterte dieses Modell zu einem spektralen
Modell fiir ein regelmdBiges Wolkenfeld, das
aus identischen Einzelwolken aufgebaut, in Va=
kuum eingebettet ist und sich lber einem

nicht reflektierenden Erdboden befindet.

In dieser Arbeit wird versucht, diese Ein-
schréankungen abproximativ zu beseitigen. Zur
Beriicksichtigung der Erdbodenreflexion und der
H.0-Dampf-Absorption oberhalb und unterhalb
des Wolkenfeldes, wird dieses mit einem Zwei-
strommodell gekoppelt. Hierzu werden in den
Niveaus ?=§t. §=fb (Obergrenze, Basis des
Wolkenfeldes) jeweils flachengemittelte Strah-
lundsfluBdichten definiert.

Die Absorption durch H.0-Dampf in den "Liicken"
von Region II hat zur Folge, daB die sonnen-
zugewandte Seite einer einzelnen Wolke inhomo-
gene direkte Bestrahlung erfdhrt. Diese wird
durch eine flachengemittelte direkte FluB-
dichte ersetzt. Die Strahlungswechselwirkung
zwischen den Wolken selbst wird modelliert
durch einen Geometriefaktor, der mit einem
konstanten Transmissionfaktor multipliziert
wird. Die Absorption der aus den Seiten aus-
tretenden diffusen Strahlung wird abgeschatzt
iber eine konstante FluBtransmissionsfunktion,
Hierzu wird die aus den Seitenflédchen des Wol-
kenfeldes austretende Strahlungsenergie
gleichmdBig iiber eine gedachte horizontale
Fldche verteilt., Die durch die Wolkenobersei-
ten eintretende Sonnenstrahlung erzeugt auf
den Seitenflachen ein Maximum der gestreuten
Flisse, das knapp 100 m unter der Wolkenober-
kante liegt. Die in eine Seite eintretende
Sonnenstrahlung wird dagegen symmetrisch bzgl,
der Seitenmitten herausgestreut.

Die gedachte horizontale Fldche wird daher
einmal in die Hohe des Strahlungsmaximums und

.einmal in die Hche der Seitenmitte gelegt.

3 BERECHNUNGEN

Die spektrale Integration iiber das solare
Spektrum wird mit der "Exponential Fit"-
Methode ausgefiihrt. Die zugehdrigen Entwick-
lungskoeffizienten sind der Arbeit von
ZDUNKOWSKI et al. (1982) entnommen. Das Wol-
kenfeld besteht aus kubischen Cumuluswolken
(Kantenldnge 1000 m) mit Fliissigwassergehalt
0.1, 0.2 und 0.3 gm_3 und ist in eine Sommer-
atmosphdre mittlerer Breiten eingebettet.

Der Bedeckungsgrad betragt 25 Z, die Basis
des Wolkenfeldes befindet sich in 1000 m

Hohe iiber dem diffus reflektierenden Erdboden.
Die Berechnungen zeigen als wesentliches Er-
gebnis, daB -im Vergleich zu nichtreflektie-
rendem Erdboden- eine zusdtzliche solare Er-
wiarmung von maximal 0.3 - 0.4 K/h an der Un-
tergrenze der Wolkenelemente infolge der
Vielfachreflexion zwischen Erdboden

(Albedo 20 %) und Wolkenfeld auftritt.
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RUCKSCHLUSSE AUS DER WANDERUNG VON BARCHANEN AUF DIE VORHERRSCHENDEN
WINDVERHALTNISSE IN WUSTENGEBIETEN

F. Wippermann,

G. Gross

Institut flr Meteorologie, Technische Hochschule Darmstadt

1. Einleitung

Barchane sind sichelfdrmige Diinen, zwischen de-
ren beiden Fliigeln oder Hornern sich eine Rutsch-
flache (Neigung 32°-36°) ausbildet; siehe Abb.1.

Abb. 1

Sie wandern, die Horner nach vorne, etwa 10-50
m/Jahr abhangend von Diinengréfe und Kornbe schaf-
fenheit. Hierzu wird der Sand auf der ldngeren
Luvseite abgetragen, unter dem EinfluB des Win-
des die Dine aufwdrts bis zur Abbruchlinie be-
férdert und rutscht dann in vielen kleinen La-
winen auf der Rutschfldche abwdrts, wodurch de-
ren Voranschreiten bewirkt wird. Da Barchane nur
dort sich bilden kénnen, wo nahezu richtungs kon-
stante Winde wehen, kann aus ih%r Verlagerung
auf die vorherrschenden Windverhdltnisse ge-
schlossen werden.

2. Die vorherrschende Windrichtung

Die genaue Vermessung eines Dinenfeldes an zwei
um einige Jahre auseinanderliegenden Zeitpunkten
148t eindeutige Riickschliisse auf die vorherr-
schende Windrichtung zu. Abb. 2 gibt ein Beispiel
dafir aus der Pampa de la Joya in Peru (LETTAU
1978). Man erkennt die Positionen von Barchanen
{(nummeriert, z.T. mit Namen versehen)jeweils in
den Jahren 1955, 1958 und 1964; die Verbindungs-
linien geben die vorherrschende Windrichtung.
Man kann aber auch Strémungskarten allein aus
der Orientierung von Barchanen konstruieren, z.
B. HOWARD 1985.

3. Die vorherrschende Windgeschwindigkeit

Die Verlagerungsgeschwindigkeit der Barchane er-
laubt allenfalls einen SchluB auf die mi t t-
1 e r e Windgeschwindigkeit, doch wird selbst
dies dadurch erschwert, daB der fiir die Verla-
gerung erforderliche Sandtransport (durch Sal-
tation) erst bei Erreichen einer kritischen Ge-
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schwindigkeit des Windes einsetzen kann. Auch
evntuelle Schwankungen um die vorherrschende
Windrichtung missen sich verlangsamend auf die
Verlagerungsgeschwindigkeit auswirken.

Der Zusammenhang zwischen Velagerungsgeschwin-
digkeit und mittlerer Windgeschwindigkeit ist
derzeit noch weitgehend ungekldrt; es ist je-
doch zu hoffen, daB man aus der letzteren wird
einmal auf die erstere schlieBen konnen, wenn
die Verlagerung eines Barchans als solche bes-
ser verstanden wird; dem kénnten z.B. numeri-
sche Simulationen dienen.
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Abb. 2

4. Untersuchungen zur Verlagerungsgeschwindig-
keit von Barchanen

Soll die Bildung und Verlagerung eines Barchans
(numerisch) simuliert werden, so hat dies in
drei Schritten zu erfolgen:

(a) Berechnung des durch einen Barchan ge stor-
ten (stationdren) Geschwindigkeitsfeldes
¥(x,y,z); das ungestorte Geschwindig-
keitsfeld wird vorgegeben. Aus v (x,y,z)
ist die Schubspannungsgeschwindigkeit
Ya(x,y) zu bestimmen.

(b) Berechnung des Sandtransportes q(x,y)
durch Saltation nach einer der zahlrei-
chen empirischen Formeln, hier LETTAU 1978

¥ = CQU Ve %l (IW-1%:1) %13 1%

=20 1Vl < Verl

Hierin wird die in Schritt (a) erhaltene
Schubspannungsgeschwindigkeit bendtigt.
Die Konstante C hat den Wert 5,5 , die
kritische Schubspannungsgeschwindigkeit
lj;ﬂeinen solchen zwischen 0.20 urd 0.25
m/s.



(c) Berechnuhg der Erosions- und Depositions-
raten Dh/dt (=HBheninderungen)

dh _ 1
G ;
allerdings gesonderte Behandlung der lee-

wartigen Butschflache. g hat Werte um
1.35 g/cm”.

AnschlieBend erfolgt die Berechnung der
Formverdnderung

h(xyat,) = h0Gy.t) + Smx.y.t) At
Fiir den Schritt (a) wurde das mesoskalige, nicht-
hydrostatische, numerische Simulationsmodell
FITNAH (Beschreibung z.B. bei GROSS 1985) ver-
wendet. Das Gitter filr den wegen der Symmetrie
nur halben Barchan hatte 71 X 36 X 20 Gitter-
punkte mit Ax = Ay = 2m, wihrend Az variabel
war mit 1m am unteren und 3m am oberen Modell-
rand bei H = 37 ‘m. Der Zeitschritt bei den Rech-
nungen zum Erreichen der Stationaritdt betrug

10 - 100 ms. Es wurden 2 Fdlle berechnet, ein-
mal mit u, = 7.0 m/s (in z = 1m), zum andern
mit uo = 3.5 m/s. Die Abb.3 zeigt, daB das Ge-
schwindigkeitsfeld z.B. im Lee, d.h. iber der
Rutschfldche, richtig berechnet werden kann; es
tritt dort den Beobachtungen entsprechend eine
Abldsung auf.

Abb. 3

Der Schritt (b) 1dRt sich problemlos ausfiihren,
nachdem zuvor im Schritt (a) auch die Schub-
spannungsgeschwindigkeit %g(x,y,tk) berechnet
worden ist.

Fiir den Schritt (c) wurde mit einem 7.5 m hohen
kegelférmigen Sandhaufen (6630 to) begonnen und
seine Verdnderungen mit der Zeit berechnet; dies
ist in Schritten von At, = 1 h (Fall 1), bezw.
=4 h im Fall 2 geschehell. Abb. 4 zeigt den ent-
stehenden Barchan nach 8 und 16 Tagen (u, = 7.0
m/s). Auch die filr starke und schwache Winde un
terschiedliche Form des Barchans (s.Abb. 1)
kann in den Simulationen erhalten werden.

Wenn hier auch erstmals die Bildung und Verlage-
rung eines Barchans simuliert werden konnte, be-
darf es doch noch vieler Anstrengungen, bis der
Zusammenhang zwischen Verlagerungsgeschwindig-
keit und mittlerer Windgeschwindigkeit aufge-
kldrt werden kann. ’
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DAS "GEDACHTNIS" INTERN OFFENER HYDRODYNAMISCHER
Heinz Fortak

Freie Universitidt Berlin

1 EINLEITUNG

Die theoretisch-physikalischen Grundlagen der
heutigen meteorologischen Simulationstechnik
entstammen fast ausschlieBlich der Phase der
klassischen deterministischen Physik des 19.
bzw. schon des 18. Jahrhunderts. Die NAVIER -
STOKESschen Gleichungen fiir kompressible Flui-
de in rotierenden Koordinatensystemen beruhen
auf grundlegenden Arbeiten von EULER (1755),
NAVIER (1822), DE SAINT-VENANT (1834), CORIO-
LIS (1835) und STOKES (1845), die Gesetze der
Wirmeleitung und der Thermodynamik auf Arbei-
ten von FOURIER (1822), CLAUSIUS (1850 - 1865),
BOLTZMANN (1877), v. HELMHOLTZ (1885) und

v. BEZOLD (1888), die Zustandsgleichung idealer
Gase auf Arbeiten von BOYLE (1661), MARIOTTE
(1667) und GAY-LUSSAC (1833), die Gesetze der
Strahlung und der Strahlungsiibertragung auf
Arbeiten von KIRCHHOFF (1859), STEFAN (1879),
PLANCK (1900) und SCHWARZSCHILD (1906) und
schlieBlich die bis heute wirkenden Anregungen
zur Einbeziehung der Turbulenz auf Arbeiten

von REYNOLDS (1880) und PRANDTL (1904).

Das so zusammengetragene Gleichungssystem gilt
primir nur fiir den molekularen Scale. Der Uber-
gang zur Behandlung makroskopischer Systeme er-
weist sich auch in der Physik unserer Tage oft
noch als ein beachtenswertes Problem. In der
Meteorologie entschloB man sich angesichts der
bereitstehenden GroBrechneg, die im Makrosko-
pischen auftretenden Korrelationsprodukte in
Abhingigkeit von den Variablen des makroskopi-
schen Scales darzustellen, zu parameterisieren.
Damit befindet man sich weiterhin voll im Rah-

men der klassischen deterministischen Physik.

Dort wurden autonome Systeme der Art X =G(X)

betrachtet mit Ldsungen X(t) =Ft°t (X(to)),
’To
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SYSTEME

die ausschlieBlich von einem irgendwann fest-—
gestellten Anfangszustand X(to) abhingen. Bei
Zwischenschaltung einer Zeit £ ( t <t < t)

folgt aus X(t) =Ft;t1(x(t1))=F 1Ft1;to(X(to))

als Operatorgleichung fiir einen deterministi-

tst

schen Prozess ohne Nachwirkung ( Geddchtnis )

Ft;to= Ft;t1Ft1;to )
In dem nach 1900 einsetzenden Ubergang von der
deterministischen zur statistischen Physik
trat das stochastische Analogon zu (1), die

SMOLUCHOWSKI - EINSTEINsche Gleichung, d.h.

Py (X /X)) =_°f°dx1p1(x/x1) p1(x1/x°) (2)

fiir stochastische Prozesse vom MARKOWschen Typ,
d.h. fiir solche ohne Nachwirkung, an die Stel-
le von (1) (s. KEMPE (1974)). In der Klimato-
logie sieht HASSELMANN (1976) das gekoppelte
System Atmosphire, Ozeane,... als ein MARKOW-
sches System mit Eigenschaften, wie man sie

von der BROWNschen Molekularbewegung her kennt.

Der deterministischen wie der MARKOW - stocha-
stischen Behandlung der physikalischen Erschei-
nungen liegt der tief verwurzelte Glaube an

die Kausalitit allen Naturgeschehens zugrunde.
Zweifel hieran sind seit vielen Jahrzehnten
geiuBert und diskutiert worden. Neben der sehr
lesenswerten Arbeit von PLANCK (1948) ist es
vor allem die Arbeit von ERTEL (1954), die das
Problem verstdndlich macht. ERTEL fiihrt die
prinzipielle Indeterminiertheit physikalischer
Systeme darauf zuriick, daR diese nie als abge-
schlossen (in allgemeinstem Sinne gesehen) be-
trachtet werden kdnnen, und daB man meist nicht
in der Lage ist, die Wechselwirkungen zwischen
dem interessierenden System und seiner "Nach-
barschaft" addquat zu erfassen. Nach Sitzen der

Statistik sind derartige Systeme stochartische



Systeme nicht-MARKOWscher Art mit Nachwirkung
( KEMPE (1974)).

Die Physik behandelt Systeme mit Nachwirkung
z.B. im Rahmen der Elastizititstheorie, wo die
Ursachen fiir dieses Phidnomen in Abweichungen
vom HOOKEschen Gesetz (1679) zu suchen sind
(s. v.KARMAN (1916), BECKER/BURGER (1975)).

Im Unterschied zu deterministischen Systemen

ohne Nachwirkung werden solche mit Nachwirkung
durch Integro-Differentialgleichungen des Typs
von VOLTERRA mit Faltungsintegral beschrieben.

Die heutige statistische Physik geht zur Be-
handlung von Systemen fern vom Gleichgewicht
vvon Mastergleichungen aus, welche die Gestalt
der o.a. Integro-Differentialgleichungen be-
sitzen. Der Hinweis, da es sich prinzipiell
um stochstische Prozesse mit Nachwirkung han-
delt, fehlt dabei nie. Nur bemiiht man sich ge-
genwirtig noch, die Existenz von MARKOWschen
Grenzfillen, d.h. die Existenz von kinetischen
Gleichungen beispielsweise der eingangs ge-
nannten Art nachzuweisen ( SPOHN (1980)). Die
Meteorologie kann jedoch davon ausgehen, daB
an der Existenz ihres Gleichungssystems fiir
den molekularen Scale und dem dort gliltigen

Kausalitdtsprinzip nicht geriittelt werden wird.

Der {ibergang vom molekularen zu makroskopi-
schen Scales bleibt auch im Rahmen der Physik
heute noch als schwer 18sbares Problem beste-
hen, wie das noch ungel&ste Turbulenzproblem
beweist. Parameterisierungen empirischer Art,
wie sie seit Anfang der 70er Jahre verstirkt
in &er Meteorologie verwendet werden, tragen
zur Losung des prinzipiellen Problems nicht
bei, da man im Rahmen der klassischen determi-
nistischen Physik verbleibt. Die heutige sta-
tistische Mechanik beschreitet jedoch neue
Wege, indem sie ihre interessierenden ( beob-
achtbaren ) Systeme in Wecﬁselwirkung mit ihrer
Nachbarschaft, meist ein "Wirmebad", behandelt.
Die Analogie zur Meteorologie liegt nahe : Die
beobachtbaren Scales bilden das interessieren-
de System, alle nicht routinemiRig erfaBbaren
Scales sind dem '"Wirmebad" zuzuordnen. Im Raum

der Scales gesehen erhdlt man so ein intern

of fenes hydrodynamisches System mit einer
internen Berandung im Raum der Wellenzahlen.
Oft sind dem "Wirmebad" schwer zu erfassende
physikalische Untersysteme mit stark abweichen-
den Zeitkonstanten zuzuordnen, was insbesondere

in der Klimatologie zutrifft.

In der statistischen Mechanik leitet man fiir
derartige Probleme verallgemeinerte nichtline-
are LANGEVINsche Gleichungen ab, welche die
Form von Integro-Differentialgleichungen be-
sitzen und somit nicht-MARKOWsche Prozesse mit
Nachwirkung beschreiben ( FORD, KAC und MAZUR
(1965), ZWANZIG (1973), im Zusammenhang mit
dem Turbulenzproblem ganz besonders GROSSMANN
(1971)). ’

2 HYDRODYNAMISCHE SYSTEME MIT GEDACHINIS

Die Forschung auf dem Gebiet der nichtlinearen
dynamischen Systeme bedient sich heute fast
ausschlieBlich der "Spektralform" fiir die ver-
wendeten Gleichungssysteme. In der physikali-
schen Turbulenztheorie ist diese Methode ( fiir
quaderfdrmige Gebiete ) sehr alt (s. HINZE
(1959), GROSSMANN (1971), LANGE (1971)). In
die Dynamik der Atmosphire fand sie schwer
Eingang. Nach ersten Ansitzen ( SILBERMAN (1954),
PLATZMAN (1960)) fiihrte vor allem LORENZ in
einer Reihe von viel beachteten Arbeiten seine
grundlegenden theoretischen Untersuchungen un-
ter Verwendung der Gleichungen in Spektralform
durch. Heute sind groBe Forschungszweige der
Mathematik und Physik von diesen ersten Ansit-—
zen aus der Meteorologie als befruchtet anzu-
sehen. Aber auch in der numerischen Simulati-
onstechnik der Meteorologie setzt sich die

Spektralmethode zunehmend durch.

Jedes komplexe, gegebenenfalls aus Teilsyste-
men zusammengesetzte hydrodynamische System
148t sich in der folgenden Spektralform behan-
deln ( FORTAK (1973), DUTTON (1982)) :

X = A:XX-B+X +C 3)

wobei die Elemente der 3D -Matrix AAEAklm, der

2D ~Matrix B = Bkm

dellspezifisch fiir unbegrenzt wachsende Indi-

sowie des Vektors C ECk mo-
zes explizit berechenbar sind. Der Vektor X(t)

m



reprisentiert den gesamten Zustand des Systems
im Zustandsraum, seine zeitliche Anderung
durchliuft eine Trajektorie im Zustandsraum.
In allen Anwendungen von (3) wird meist schon
nach wenigen Gliedern der Reihenentwicklung
abgebrochen. Die iiberraschendsten Ergebnisse
kamen bereits unter Verwendung von weniger als
10 Amplituden heraus ( LORENZ (1963), NICOLIS/
PRIGOGINE (1977), HAKEN (1981)). Eine vollstin-
digere Verwendung im Zusammenhang mit der sto-
chastisch-dynamischen Vorhersage leitete
EPSTEIN (1969) ein.

In der gegenwirtigen statistischen Mechanik
ordnet man die normalerweise abgehackten
Reihenglieder dem '"Wirmebad" zu und schreibt :
X==XS-FXT mit dem makroskopischen Unterraum
der beobachtbaren Prozesse (XS) und demjeni-
gen, iber den in der Regel sehr wenig bekannt
ist (XT). Durch geeignete Aufspaltung erhilt
man aus (3) die beiden miteinander gekoppelten

Gleichungssysteme
2S _ \SeSy _ S Sy .¢T s JT,T
XT=NT(XT) - Mo (XT) XD+ ALXX (4)

oT _ TSy _ 0TSy ol o 2T oIy T
X" =N (X") MT(X)X +ATT.XX (5)
mit den nur von XS abhingigen Koeffizienten
S Sy =4S .xS¢S _ S eSS
N7(X7) = AgiX°X" =B X" +C

T oSy = T oSeS _ TS, T
N (X7) = AggiX K = Bg X~ +C
s

Mp(x) = B~ (Agy + Apg) +x°

Im Gegensatz zu XS wird XT als eine stochasti-
sche Variable mit XT = (XT) +XT', (XTS =0 auf-
gefaBt. Beachtet man weiterhin, daB wegen der
Giiltigkeit der LIOUVILLEschen Gleichung Erwar-
tungswert und Zeitableitung vertauscht werden
kdonnen, dann produziert die Bildung des Erwar-
tungswertes in (4) und (5) lediglich den Zu-
satzterm (X 'x 3 . Subtrahiert man von (5)
ihre "gemittelte'" Version, dann entsteht fiir

1

die Fluktuation XT
ot '
4T =_M¥(XS) o
| 1 1] 1 1 1
+A$T: [xByxT xt (xy+xTxT -¢xTxT ) ]

Die formale Integration ergibt
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X" = exp(~(e-t DBL) X" (£ )+

t '
+ [ dt exp(-(t-t IBD) + (6(x° (£ KT (£ PR (£ ) +

to

Al (X (e X (e )= (e X e ) ]) (©)
mit
G5, (KT = (g #hng) X () + (AL L) +(XT(£)) .
Multipliziert man (6) mit XTEt) und bildet man
dann den Erwartungswert, dann ergibt sich fir
die Korrelation(XTZt)XT'(t)) die folgende In-
tegralgleichung

(XT'(t)XTEt))= exp(-(t-to)Bg)-(XT'(tO)XT'(t)) +

t 1 ]
+f dt1exp(-(t-t1)B¥)-(G(X?,(X'];))-(XT(H)XT(t)) +

t

+A$T=(XTEt1)xTEt1)xT'(c))). ¢
Im Falle der NAVIER-STOKESschen Gleichungen
zeigt GROSSMANN (1971), wie sich durch geeigne-
te Zusammenfassung der beiden Summanden unter
dem Integral eine LAGRANGEsche Zeitintegration
und weiter, wie sich aus der Integralgleichung
approximativ eine LAGRANGEsche Viskositdt ab-
leitet. Allgemein erkennt man, daf die Korre-
lation (X iTB iiber die Funktion G in gekoppel-
ter Weise von den Ldsungen x> und (XT) abhingt,
daB sie diese aber andererseits iiber die gemit-
telten Gleichungen (4) und (5) mitbestimmt.
Die prinzipielle Unkenntnis des Anfangswertes
XTEtO) weist (7) als eine stochastische Inte-

gralgleichung aus.

Die dem "Wirmebad" zuzurechnende Gleichung (5),

nach Bildung des Erwartungswertes, d.h.

. S 'T'
& = w0 ) D+ Al X+ K]
wird in diesem Zusammenhang analog zu vorigem
formal geldst. Auf die Wiedergabe der Ldsung,
die im Vortrag diskutiert wurde, wird an die-
ser Stelle verzichtet. Es entsteht dabei wie-
der eine Integralgleichung vom Faltungstypus,
die infolge der prinzipiellen Unkenntnis der

Anfangsbedingungen (XT(to)) stochastischen
Charakter besitzt.

Die Vorhersagegleichung fiir beobachtbare

Scales, bzw. fiir das zentral interessierende



System, ist die "gemittelte" Gleichung (4)
25 = NS(XS)—Mi(xS).(xT>+A§T: [(XT>(XT)+(XT)'(T3] (8)
Nach Einfiihrung der Ldsungen (XT) und (XT'XT3
ist diese Gleichung eine ( stochastische ) In-
tegro-Differentialgleichung und beschreibt da-
her stochastische Prozesse mit Nachwirkung.
Dazu 18st man (7) iterativ, wobei sich die
Korrelation als Faltungsintegral iiber XS und
(XT> ergibt. Dasselbe geschieht mit der Inte-
gralgleichung, die sich als Lésung fiir (XT)
angeben lieB. Hier hingt dann nur noch alles
von Xs ab, sodaB anstelle aller Glieder auf
der rechten Seite von (8), mit Ausnahme natiir—
‘lich des ersten Terms, ineinandergeschachtelte
Faltungsintegrale iiber XS erscheinen. Exakt
bleibt aber nur Gl. (8), die normalerweise in
der mehr oder weniger abgehackten Form

= x5 (x5
Verwendung findet. Im Unterschied dazu steckt
in der hier dargestellten Methode schon durch
die explizite Kenntnis der Matrizen und Vekto-
ren mit den symbolischen Indizes T prinzipiell
mehr niitzliche Information. Diese écheint ge—
genwarfig noch nicht in den Anfingen greifbar
geworden zu sein. Abgesehen von den Ergebnis-
sen GROSSMANNs (1971) fiir den Fall eines in-
kompressiblen Fluids erweisen sich andere An-
sitze, beispielsweise fiir die barotrope Atmo-
sphire durch LINDENBERG/WEST (1984), infolge
schwer durchschaubarer Approximationsverfahren
bei der L8sung der auftretenden Integralglei-
chungen des 'Wirmebad"-Systems als hinsicht-
lich einer mehr praktischen Anwendung kaum be-
urteilbar. Ohne Zweifel kann aber festgestellt
werden, daB bei Langzeitintegrationen, insbe-
sondere bei zusammengesetzten Systemen ver-
schiedener Zeitkonstanten, mit dem Auftreten
von "Gedichtnis'"-Effekten gerechnet werden muR.
Diese sind allerdings wie die Anfgngsbedingun—
gen einer zeitlichen Dimpfung iiber die (klein-

skalige ) Dimpfungsmatrix BT unterworfen, al-

T
lerdings in Form von Faltungsintegralen in den
zugehdrigen Integralgleichungen. Die Integral-
gleichungen selbst entstanden aus formalen In-

tegrationen von umfangreichen Systemen gewShn-

licher Differentialgleichungen, deren Ldsungs-—
theorie den Koeffizientenmatrizen eine groRe
Zahl von Bedingungen auferlegt. Diese Bedin-
gungen ermdglichen u.a. die Uberpriifung der

Konsistenz eines Modells.

3 NUMERISCHE EXPERIMENTE ZUM TURBULENZ-
VERSTANDNIS

Mit wachsender Leistungsfdhigkeit der GroB-
rechner erdffnet sich die Mdglichkeit, zumin-
dest den Fall der '"Laborturbulenz" auf dem
Wege einer direkten numerischen Integration
der molekularen NAVIER - STOKESschen Gleichun-
gen zu verstehen. Da die rdumliche ( spektrale)
Aufldsung bei der numerischen Integration sehr
hoch getrieben werden kann, erfaBt man den
Scale-Bereich XT einschlieflich seines stocha-
stischen Anteils direkt ( ORSZAG/PATTERSON
(1972) u.a., insbesondere DEISSLER (1984)).
Aspekte hinsichtlich von Nachwirkungseffekten
werden allerdings dort nicht explizit disku-
tiert. In der Meteorologie stammen derart auf-
wendige numerische Experimente aus den For-
schungsgebieten "Zweidimensionale Turbulenz"
(LEITH (1971), LILLY (1972) u.a.) und "Vor-
hersagbarkeit groBrdumiger atmosphidrischer
Strukturen'" (HOLLOWAY (1983), indirekt
McWILLIAMS (1984)). Obgleich auch hier Gedicht-
niseffekte wirksam sein miissen, werden sie in
diesen und anderen Arbeiten dieser Gruppe

nicht angesprochen.

Numerische Experimente mit dem molekularen
Gleichungssystem der Meteorologie im gleichen
Umfang'wie fiir die "Laborturbulenz" durchzu-
fiihren, verbietet sich wahrscheinlich fiir alle
Zeiten. Diese Tatsache erdffnet dann aber eine
Hoffnung fiir die dargestellte Behandlung in-—
tern offener Systeme, besonders hinsichtlich
von Simulationen des Klimas, aber auch hin-
sichtlich eines Briickenschlags zu dem, was
sich im Rahmen der Synergetik bzw. der nicht-

linearen irreversiblen Thermodynamik abspielt.
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THEORIE DER TURBULENZ AUS HEUTIGER SICHT

Siegfried Grossmann

Fachbereich Physik der Philipps-Universitdt

Renthof 6, 3550 Marburg

1 EINLEITUNG

Die Turbulenzphysik hat im letzten
Jahrzehnt einen stiirmischen Aufschwung
erfahren. Er konzentriert sich auf
zwei Schwerpunkte, i) den Bereich des
Ubergangs in den turbulenten Zustand
aus dem laminaren, ii) die Aufkldrung
der voll ausgebi]defen Turbulenz aus
Erst

ganz jlingst sind Bemiihungen erkennbar,

der Navier-Stokes-Gleichung.

die zum Verstdndnis schwacher Turbu-
lenz (siehe i) entwickelten Begriffe
auch auf die starke Turbulenz (siehe
ii) auszudehnen. ‘

2 TURBULENZ-EINSATZ

2.1 Wird eine Fllissigkeit durch geeig-
nete Randbedingungen aus dem Gleichge-
wichtszustand getrieben, antwortet sie
zunichst mit molekularen Ausgleichs-
brozessen (Impulstransport, Wirmetrans-
port,...), bleibt aber makroskopisch
in Ruhe. Wird der (zeitlich konstant
gehaltene) Antrieb r vefgrbBert,
entwickelt sich zeitlich stationdre
Beispiele sind die Rollen-
muster in Taylor-Stromungen zwischen

Konvektion.

rotierenden Zylindern bzw. die Rollen
oder Waben in Rayleigh-Bénard-Stro-
mungen von unten erwdrmter Flissig-
keitsschichten., Weiterer Anstieg von
r flihrt zundchst zu selbsterzeugten
Cszillationen der makroskopischen
Stromungsmuster mit einer Frequenz
f1(r).

Die aufregenden Entdeckungen der jiing-
sten Zeit betreffen das Verhalten der
Flissigkeit, wenn sie liber den os-
zillatorischen Zustand hinaus ange-
trieben wird. Im allgemeinen tritt zu-
ndchst eine weitere, unabhdngige Fre-
quenz fz(r) auf. Das Spektrum enthdlt
wegen der Nichtlinearitdten auBer f
und f, auch viele hthere harmonische
sowie Frequenzmischungen. Die Linien
sind scharf. Je nach Versuchsbedingun-
gen (Aspektverhdltnis, Prandtlzahl,...)
gibt es dann bei weiterem Antreiben
(d.h. VergroBern der Rayleigh-Zahl,
Taylor-Zahl, etc.) zwei Grundmuster:
a) Quasiperiodischer Turbulenziiber-
gang: Die Windungszahl f, /f, bleibt
irrational mit r, es tritt ein schar-
fer Obergang zum Chaos auf, r , d.h.
das Spektrum wird breitbandig, die
zeitliche Antwort irreguldr - nicht
periodisch (Ruelle-Takens 1971).

b) Periodenverdopplungs-Ubergang:

f, und f, koppeln zu rationalem Ver-
hdltnis, die entstehende Grundperiode

17, bifurkiert zu einer Sybharmonischen

0

-2T0, diese tut dasselbe zu 2-210,iusw.

Die Parameterintervalle A1r, Azr,...
Aznr,in denen 2"10 stabil ist, ver-
kleinern sich geometrisch, d.h. um je-
weils einen Faktor §34.67 (Grossmann-

" Thomae 1977, Feigenbaum 1978).

Oberraschend an diesen inzwischen ex-’
perimentell vielfach bestdtigten Beob-
achtungen war, daB chaotisches, ’
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stochastisches, eben turbulenzartiges
Verhalten nicht allmdhlich ausgebil-
det wird (Landau 1944), sondern bei
endlicher Abweichung vom Gleichgewicht
(bei ro bzw. am Ende der Bifurkations-
kaskade, r_) sowie, daB die Systeme,
wenn sie sich erst einmal fiir eine
Route des Turbulenziibergangs entschie-
den haben, diese in universeller Weise
durchlaufen, d.h. unabhdngig vom Mate-
- Es ent-
steht allmdhlich zusammenfassende Uber-
blicksliteratur, siehe z.B. Schuster
(1984).

2.2 Das besondere Merkmal des turbu-
lenten Geschwindigkeitssignals u(t) ist

rial, Versuchsgeometrie, etc.

im Bereich des Turbulenzeinsatzes seine
niedrige Dimension. Wir verstehen das
als Ausdruck eines niedrig-dimensio-
nalen Attraktors i.a.fraktaler Struktur
Seine Dimension D ist nicht ganz und
nur wenig groBer als 2. Er entsteht
durch den Wettbewerb von wenigen (d)
dominanten Moden xa(t), die miteinan-
der nichtlinear wechselwirken. Die ge-
koppelten, nichtlinearen Bewegungs-
gleichungen

ia=Fa(x;r). a=1,2,...,d
haben LOosungen, die deterministisches
D.h. sie sind dauernd,
nicht-periodisch zeitabhdngig, be-
schrdnkt und empfindlich von den An-
fangsbedingungen abhdngig. Letzteres
wird durch positive Lyapunov-Zahlen
beschrieben

A(8x) = Lin 1on (Le(x,)6x).

Chaos zeigen.

Die Summe der positiven A's (die durch
geeignete 6x=e8X° zu finden sind) ist
ein MaB fiir die effektive Informati-
ons-Erzeugungsrate, ihre Anzahl eines
fiir die Zahl der turbulenten Freiheits-
grade. Der Vorhersagbarkeitszeitraum
aufgrund der exponentiellen Bahninsta-
bilitdt ist je nach Richtung der An-
fangabweichung
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tpredictiongk—1(Gio)ln(stol/eo) ’
hdngt also logarithmisch von der Unge-
nauigkeit der Anfangsdaten (eo), der
noch tolerierbaren Ungenauigkeit der
Vorhersage (etoﬂ und der Lyapunov-Zahl
als system-typischer Vorhersage-Skala
ab.
Das heute gebrduchliche Verfahren zur
Bestimmung der fraktalen Dimension D
des Attraktors und der Informations-
Wachstumsrate (Entropie, Vorhersage-
zeit) geht auf Grassberger und Pro-
caccia (1983) zuriick. Das Signal u(t)
wird durch Zeitverschiebungen diskre-
tisiert, x(t), x(t+t), x(t+21),...,
x(t+td) und die d-dimensionale Paar-
korrelation als Funktion des Paarab-
stands & bestimmt. Die d-Abhdngigkeit
liefert Information liber die Entropie,
die f-Abhdngigkeit die Dimension. Eine
anwenderfreundliche Zusammenfassung
geben Eckmann und Ruelle (1985).
3 STARKE TURBULENZ
Bei groBer Abweichuna vom laminaren Zu-
stand,r+o (groBe Reynoldszahl, Rayleigh-
zahl,...), wird erwartet, daB die At-
traktordimension anwdchst, daB aber die
Begriffe der nichtlinearen, chaoti-
schen Dynamik anzuwenden sind. Von
Interesse ist insbesondere, wie die
Navier-Stokes-Gleichung die Grundlage
des beobachteten Verhaltens bilden kann.
3.1 Erste Abschdtzungen der Hausdorff-
Lyapunov Dimension D und der Kolmogo-
roff-Sinai Entropie K auf der Grund-
lage der Navier-Stokes-Gleichung stam-
men von Ruelle (1982/4) und Lieb(1984).
Sie lauten 3
Dusv'9/4[Iu(du)jﬂﬁie(x)5/4]3/5-9.

K=Y
X ;>0

nsskv T4 (du) faBxe (x) 75,



Dabei v die
kinematische Zihigkeit, e(x) die lokale
Energiedissipation und u(du) das inva-
riante MaB auf dem Attraktor. Die Be-
griffsbildung des lokalisierten Attrak-

tofs ist noch nicht sehr scharf, Ober

ist © das Stromungsvolumen,

das invariante MaB u ist fast nichts
explizit bekannt; erwartet wird, daB
aus den (unendlich) vielen existieren-
den MaBen das physikalische MaB durch
den thermischen Rauschuntergrund aus-
gewdhlt wird.
Verstehen 1dBt sich aus der Navier-
Stokes-G]eichung, warum die Energie-
dissipation eine relevante GroBe ist,
ohne daB man Skalenargumente bzw. phy-
sikalische Intuition heranziehen muB.
Um die Lyapunov-Zahlen zu bestimmen,
muB die Bewegungsgleichung Tineari-
siert werden,
3t5u=L(u(t))6u , Su=0 auf dem Rand.
Der linearisierte Navier-Stokes Ope-
rator hat als reellen (Hermiteschen)
Anteil

H(u(t))='(ui|j+uj|i)/2 + Giij.
Sein Spektrum ist negativ definit wegen
des Zdhigkeitsbeitrags, indefinit wegen
des Trdgheitsbeitrags (der vom aktuel-
len Verlauf der Strdmung abhdngt). Der
groBte lokale Eigenwert aufgrund des
Tragheitsbeitrags ist

wix)=[(1/4))
],\]

Die mathematische Verfolgung dieses Ge-
dankens fiihrt zu D, K (Ruelle,f.c.).

In atmosphdrischer Turbulenz ist Re ei-
nige 10’; daraus D=10"3Re?/%4=10"3,
Mol ist die Attraktor-Dimension von der
Ordnung 1. Diese enorme Reduktion der

12 e(x)/a2

(U y5*Us)5

Pro

effektiven Zahl der turbulenten Frei-
heitsgrade im Vergleich zu den 1023
mikroskopischen zeigt, daB auch auf
dieser Stufe Turbulenz ein kollektives
Phanomen ist. Die den Attraktor bilden-
den kollektiven Moden ("Ordnungsparame-

ter”) dominieren die vielen mikrosko-

‘'versklaven sie sie;

pischen Bewegungsmoglichkeiten. In der
Sprache der Synergetik (Haken, 1984)
die Mathematiker
verwenden das center-manifold-theorem
um die Dominanz der Ordnungsparameter
zu beschreiben,

3.2 Als zweiter Aspekt der Verkniipfung
von Turbulenz mit der zugrunde liegen-
den Navier-Stokes-Gleichung ist turbu-
lente Diffusion untersucht worden (Zu-
sammenfassender Oberblick:Grossmann’
(1985)). Turbulente Paarausbreitung
ist anomal effektiv. Das zeitliche
Wachstum der Varianz, otmte ist unge-
wohnlich groB, 6=3 (statt 1 wie bei
normaler Brownscher Bewegung) und 1dBt
sicn wie folgt auf die Navier-Stokes
Bewegungsgleichung zuriickfiihren, wobei
eine mean-field Naherung derzeit ge-
niigt, um die bekannten Experimente zu
beschreiben. Die Varianz wird zundchst
Kuboformel dargestellt,

t t
=[dtyfdty {vlr,T)vir,Ty)),
o o

durch eine
.= {SRSR)

sodann der Korrelationsabfall im Rah-
men des Navier-Stokes-Operators studiert
(Grossmann-Thomae 1982). Die Diffusions-
konstante -~ <]v(r,1)[2> wichst mit der
Zeit an. Verknipft man sie mit der
Varianz, erhdlt man eine geschlossene
Theorie fiir gt(Grossmann-Procaccia
1984, Effinger-Grossmann 1984). Sie
fiihrt zu
o(r,t)=[r4/3-u/9+Bt2]18/(12-u)-r2
als Varianz zur Zeit t nach dem Frei-
lassen einer Wolke der Ausdehnung r.
U ist der Intermittenzexponent (:0.2)
undB=(22/9)b"82/3(ReAn)-“/9.
Meben der dissipativen Ldnge n und der
Dissipation € tritt die Konstante der
Strukturfunktion, b,, auf. Bei Kenntnis
der Energiedissipation, der Reynolds-
zahl und der Anfangsausdehnung kann
man die experimentellen Daten gut
qudntitativ verstehen (siehe

Grossmann et al., %.c.).
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3.3 Die Begriindung des Skalencharakters

der turbulenten Strukturfunktion

Du(r)= KvE(r)) = (u,(x+r)-u,(x))?
durch die Navier-Stokes-Gleichung folgt
dhnlichen Gedanken (Effinger-Grossmann
1986). Nach einer Reynolds-artigen Auf-
spaltung des Geschwindigkeitsfeldes
u(x,t) in einen mittleren Teil U und
einen fluktuierenden Teil u', kann man
D(r) aus u” bestimmen. Die zeitliche
Integration der u'-Gleichung und die
niedrigste Ordnung Kettenbruch fir die
u'-Korrelation fiihrt die Energiedissi-
pation als bestimmende GréBe ein, genau
wegen der Form der Navier-Stokes-Glei-
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PHANOMENOLOGIE DER EVOLUTION GROSSRAUMIGER

Hans-Joachim Lange

Institut fir Geophysikalische Wissenschaften,

1. Das Modell

In einem numerischen barotropen Zweischichtenmodell der
groBriumigen dynamischen Wechselwirkung zwischen der at-

mosphdrischen Grenzschicht (AG) und der Freien Atmosphire

(FA) wird die FA durch die Ublichen Flachwassergleichun-.

gen wiedergegeben, wihrend die Gleichungen der AG iden-.

tisch sind mit der in der Ekmanschicht vertikalintegrier-
ten Bewegungs- und Kontinuitdtsgleichung (FORTAK 1969).
Gestartet wird das sphirische Modell durch Rossby-Haur-
witz Wellen, die aus Kugelflachenfunktionen zusammenge-
setzt sind. Das Modell verallgemeinert die klassische
tfkman Pumping' Theorie (CHARNEY und ELIASSEN 1949) durch
die Einbeziehung von Instationaritdt und horizontaler In-
homogenitdt der Grenzschicht. Dadurch gewinnt die von der
FA gesteuerte AG ein charakteristisches Eigenleben, was
sich in einer von der FA weitgehend entkoppelten verti-
kalintegrierten Horizontalstrdmung FL der AG ausdriickt.
Mit dieser Geschwindigkeit werden auch Bodenschubspan-
nungsvektor T und Vertikalgeschwindigkeit v berechnet:
T = PhIR|T M
v, = -H\7h.ih s H=1000m (2)

Die so berechnete reibungsbedingte Vertikalgeschwindig-
keit hat eine ganz andere Feldstruktur als diejenige, die
man nach dem klassischen 'Ekman Pumping' aus der Vorti-
city der FA (also nicht aus der Dynamik der AG) errech-
net. Insbesondere bildet sich ein fronten#hnliches Verti-
kalwindband auf der Trogvorderseite (LANGE 1985a,b), und
zwar weitgehend unabhingig von Anfangsbedingungen und Mo-
dellparametern. In der vorliegenden Studie wurde gegen-
Uber der zitierten Arbeit die Wellenzahl der Anfangswelle
gedndert (b statt & bzw. 8), sowie die horizontale Git-
terauflosung und der Wert von Cp in Gleichung (1).

2. Ergebnisse

Bild 1 (a,b) demonstriert das bereits beschriebene Ver-

halten der Vertikalgeschwindigkeit auch unter dgn verdn-

derten numerischen und physikalischen Voraussetzungen

GRENZSCHSCHICHTSTRUKTUREN

Abteilung Theoretische Meteorologie, der FU Berlin

dieser Studie. Die Fronten wandern mit der Druckwelle
nach Osten, nach 64 Stunden (Zeitpunkt der Bilder) be-
trigt die Verschiebung gerade eine Wellenlinge (Druckfeld
nicht dargestellt). Das nordhemisphirische Gebiet mit
einer Zonalerstreckung vonVGO Grad wurde einerseits durch
15 x 12 = 180 Gitterpunkte aufgeldst (6 Grad Meridional-,
5 Grad Zonalauflsung), andererseits durch 18 x 18 = 324
Gitterpﬁnkte (5 Grad Meridional-, 3 1/3 Grad Zonalauf-
lﬁéung). Dennoch ergibt sich bis auf Unterschiede in den
Amplifuden die beschriebene frontentypische Struktur.
Dieses regelmiBige Resultat, hier und in LANGE (1985a,b),
deutet darauf hin, daB eine grundlegende Eigenschaft des
nichtlinearen Ekman-Pumping gefunden wurde, daB also eine
Theorie, die keinen Gebrauch von thermodynamischen Ge-
setzmdBigkeiten macht, jedoch die nichtlineare Dynamik
der AG voll berlicksichtigt, bereits wesentliche Mecha-

nismen der Frontenbildung enthilt.

Setzt man jedoch Cp = 0 und 188t die Modellgleichungen
sonst unverdndert, so kommt es zu einem chaosartigen Ver-
halten des Feldes (Bild 1 c,d). Die Gestalt der chaosar-
tigen Zentren hidngt jedoch, anders als die Gestalt der
geordneten, fronten#hnlichen Zentren, von den numerischen
Bedingungen ab. In LANGE (1985a,c) waren sie wiederum von
anderer Gestalt. Wie zu erwarten, lassen sich also Struk-
turen reproduzieren, das Chaos in seiner individuellen

Ausprédgung jedoch nicht.

3. Interpretation

Nichtverschwindende Bodenschubspannungen bedeuten eine
Impulsabgabe der Grenzschicht anm den Erdboden. Der Aus-
gleich erfolgt von oben, da die FA im vorliegenden Modell
als Impulsreservoir wirkt. Ein nichtverschwindendes (p
bedeutet also fUr die Grenzschicht einen von der Umgebung
auferlegten Zwang zum vertikalen Impulstransport von oben

nach unten; und nur unter diesem Iwang erfolgt offenbar

. die Strukturbildung, die Entstehung der Front.

Hier drdngt sich eine Analogie zur synergetischen Theorie

der Benardkonvektion auf (HAKEN 1983), wo sich sechsecki-
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Bild 1 a-d Reibungsbedingte Vertikalgeschwindigkeit (in cm/s). Zeitpunkt t=6kh. Kquator: dicke Linie.
a,b: Cp=3-10"%, links: Auflésung 180 Gitterpunkte; rechts: 324 Gitterpunkte.
c,d: wie (a,b), jedoch Cp =0

ge Konvektionsstrukturen aus dem molekularen Chaos der dargestellten chaotischen Felder Zufallsauswahlen aller
Wirmeleitung bilden, falls von der Umgebung ein Iwang zum Freiheitsgrade, deren das Modell Uberhaupt fahig ist, und
vertikalen Wirmetransport auferlegt wird. Dem Nachheizen Bild 1 zeigt die freiheitsgrade, die unter den durch Cp
von unten entspricht im Grenzschichtmodell die Impulsver- ausgedrlickten Umweltbedingungen im Sinne der Evolutions-
sorgung von oben. In diesem Sinn sind die in Bild 1 (c,d) theorie selektiert worden sind.

Bild 2

Isoliniendarstellung
der reibungsbedingten
Vertikalgeschwindig-
keit (in cm/s).
Kquator: untere Bild-
begrenzung. Aufldsung
180 Gitterpunkte.

t = 64, 66, 70, 74 h.
C,=0 bis t=6kh,
CD=340'*danach.

Bild 2 zeigt die zeitliche Entwicklung unter dem EinfluB Hauptzentrums statt (ohne Bild). Diese Erscheinung im

einer zur Zeit t=b4h pldtzlich eingeschalteten Bodenrei- tiibergangsbereich' unterstiitzt offenbar die Theorie, daB
bung. Die Felder im ersten Bild und in Bild 1¢ sind iden- Chaos durch Periodenverdopplung geschieht (FEIGENBAUM
tisch. Im weiteren Verlauf wird die Selektion der fron- 1979). Wie die Frontenstrukturen bei groBerer Bodenrei-
tentypischen vy - lentren besonders deutlich. Der EinfluB bung, so wandern auch die verdoppelten Zentren mit der
der Reibung fuhrt nicht dazu, daB einfach alle zur Zeit Rossbywelle mit.

t=64h ausgeprigten Freiheitsqrade geddmpft werden, viel- Literatur

mehr kommt es zur vollstindigen Ausl®schung einiger und
CHARNEY, J.G.; ELIASSEN, A.: A Numerical Method for

k Selekti d ihei .
zur Verstirkung (Selektion) anderer Freiheitsgrade. So Predicting the Perturbations of the Middle Le-

entwickelt sich aus jeder beliebigen chaosartigen An- titude Westerlies. Tellus 1 (1949), S. 38

fangsbedingung die Struktur der Front aus Bild 1a. FEIGENBAUM, M.J.: Quantitative Universality for a
Class of Nonlinear Transformations. J. Stat.

Die geordnete Benardkonvektion setzt ein bei einem kriti- Phys. 19 (1978), S. 25

schen Wert des vertikalen Wirmetransportes, ausgedriickt FORTAK, H.: Die Parameterisierung der Divergenz des

vertikal gemittelten Impulsstromtensors der Pla-

durch die kritische Rayleighzahl. In Analogie dazu fihrt netarischen Grenzschicht. Versffentl. des Inst.

das nichtlineare Ekman-Pumping Modell auch erst bei be- Theoret. Meteor. der FU Berlin (1969)
stimmten Cp - Werten zu einheitlichen Frontenstrukturen HAKEN, H.: Synergetics. Springer-Verlag (1983)
(ab etwa 1.2410"%). Bei allen qD-Werten, die kleiner sind LANGE, H.J. Numerical Simulation of Generalized Ekman

Pumping. Beitr. Phys. Atmosph. 58 (1985a), S. 304

LANGE, H.J. Ein Grenzschichtmodell der Atmosphire,
Teil I: Das Modell. Geowissenschaften in unserer
ellen Ausprigung der Feldstrukturen bei nur wenig unter- leit 3 (1985b), S. 93 (VCH‘V°r13959353113°h3ft)

schiedlichen (p-Werten. In Bereich 0.8 ... 1.2+ 10" *fin-  LANGE, H.J. Ein Grenzschichtmodell der Atmosphire,
Teil II: Die synergetischen Aspekte. Geowis
senschaften in unserer Zeit 4 (1985¢), S. 120

als etwa 0.8+107%, werden chaosartige felder erzeugt. Da-

bei gibt es wiederum groBe Unterschiede in der individu-

det eine Einschnlirung und Aufteilung des frontenihnlichen
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NUMERISCHE UNTERSUCHUNGEN ZUR NICHTLINEAREN DYNAMIK VON GRENZSCHICHTROLLEN

Andreas Chlond
Max-Planck-Institut fiir Meteorologie, Hamburg

1 EINLEITUNG

Atmosphérische Grenzschichtstrémungen zeigen
neben den turbulenten Bewegungen vielfach die
Tendenz sich selbst zu geordneten Strukturen zu
organisieren, Unter diesen raumlichen Strukturen
sind Wolkenstrassen besonders augenfallig als
duBReres Kennzeichen eines rollendhnlichen Kon-
vektionsinusters. Bereits . eine einfache lineare
Theorie erkldrt dieses Phidnomen. Sie zeigt, daR
sich in Strémungen mit urspriinglich turbulentem
Austausch bei kritischen Dichtegradienten oder
bestimmten Kriimmungen des vertikalen Ge-
schwindigkeitsprofils  Stdrbewegungen relativ
kleiner Wellenzahlen ausbilden miissen, die auch
in Gegenwart statistischer Turbulenz den weitaus
groften Teil der vertikalen Transporte leisten
und so fiir eine gute Durchmischung der Grenz-
schicht sorgen (siehe z.B, BROWN, 1980). Die Di-
mension der Rolle stimmt nach Theorie und Be-
obachtung etwa iiberein. Der horizontale Durch-
messer der Rolle ist etwa dreimal so groff wie
ihre vertikale Erstreckung. Die lineare Theorie
vermag allerdings nur den Einsatz der Konvek-
tion zu beschreiben, sie kann aber nicht die zeit-
liche Entwicklung der Rollen beschreiben und
188t keine quantitativen Aussagen lber die mit
ihnen verbundenen Transporte von Impuls und
Energie und deren Anderung mit der Hdhe zu.

Daher wurde ein zweidimensionales Spektralmo-
dell entwickelt, mit dem die nichtlineare Dyna-
mik von Rollen in einer von unten beheizten und
von oben durch eine Inversion abges'chlossenen
Grenzschicht untersucht werden kann, Das Ziel
der Modellierung besteht zum einen darin, die
Bedingungen zu untersuchen, die zur Bildung
konvektiver Sfrémungsmuster fihren, zum zwei-

ten die raumzeitlichen Strukturen der Konvektion

im Bereich oberhalb der kritischen Werte voraus-

zusagen und aullerdem die damit verbundenen

Transporte von Eigenschaften zu bestimmen,

2 MODELLBESCHREIBUNG

Grundlage der mathematisch-physikalischen Be-
trachtung sind die boussinesqapproximierte Bewe-
gungs-, Kontinuitdts- und Warmeleitungsgleichung,
die in Form von Bilanzgleichungen fiir einen
horizontal homogenen Grundstrom und fiir eine
Sekundérzirkulation geschrieben werden, Subskali-
ge Prozesse werden mit einem Gradientansatz
parameterisiert. Bei der Beschreibung rollenarti-
ger Bewegungen wird von der zweidimensionalen
Ngherung Gebrauch gemacht, so daB die Rollen
explizit in einer Ebene, die hinsichtlich der Rich-
tung des geostrophischen Windes eine beliebige
Orientierung aufweisen kann, modelliert werden
kénnen,

Fir die rdumliche Darstellung der Feldvariablen,
die die Sekundirzirkulation beschreiben, wird die
spektrale Methode und fiir die der Grundstrom-
groBen die Gittermethode benutzt, so daB die Bi-
lanzgleichungen fir Impuls und Temperatur in ge-
wohnliche Differential- bzw, Differenzengleichun-
gen {bergefiihrt werden kdnnen, Zur numerischen
Zeitintegration wird das Runge-Kutta-Verfahren
benutzt. Eine vollstindige Beschreibung des Mo-
dells findet man bei CHLOND (1986).
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3 ERGEBNISSE

Um die Abhidngigkeit der Dynamik und der
Struktur der Rollen vom Verhiltnis von Auf-
triebs- zu Scherkrdften studieren zu ko&nnen,
wurden Rechnungen fiir atmospharische Grenz-
schichten mit verschiedenen Temperaturschich-
tungen durchgefiihrt.

Zundchst wurde mit Hilfe einer linearisierten
Version des Modells gezeigt, daB die Bildung von
Wirbeln mit horizontaler Rotationsachse zum
einen durch die Wendepunktsinstabilitdt und zum
anderen bei labiler Dichteschichtung durch ther-
mische Instabilitdit ausgelost werden kann,
AuBerdem wurden numerische Integrationen der
nichtlinearen Gleichungen durchgefiihrt, Die
Rechnungen ergeben, daB sich Zellstrukturen
mit einem Aspektverhdltnis von ca. drei ent-
wickeln, die durch Riickkoppelungsprozesse die
instabilen Grundstromprofile so verdndern, daB
sie in Verbindung mit der Sekundirzirkulation

eine stabile Konfiguration darstellen,
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Abb, 1: Berechnete und gemessene Profile der
dimensionslosen Vertikaltransporte von Impuls
und Temperatur.

Bei den Berechnungen wird neben der qualitati-
ven und quantitativen Beschreibung der Stré-
mungs- und Temperaturfelder ein besonderes
Augenmerk auf die spektrale Energetik der Rol-
len geworfen, die direkte Einblicke in die Insta-
bilitditsmechanismen und in die Struktur der

nichtlinearen Transportvorgdnge ermdglicht, Es
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kann gezeigt werden, daB bei labiler Dichte-
schichtung die Rollen primér durch die durch Auf-
trieb produzierte Energie und sekunddr durch die
durch Scherung produzierte Energie gespeist wer-
den.

Einen Vergleich zwischen berechneten und gemes-
senen Hohenprofilen der dimensionslosen Vertikal-
transporte von longitudinalem und lateralem Im-
puls sowie von Temperatur in der Rollenskala
zeigt Abb, 1, Die MeBdaten sind mit Punkten und
Kreuzen markiert und beziehen sich auf Flugzeug-
messungen mit der FALCON bzw, der HERCULES,
die am 20, Sept. 1981 wéhrend des KonTur-Experi-
mentes durchgefiihrt wurden. Hinsichtlich der
Profilform weisen die bei 'instabiler Schichtung
berechneten Vertikaltransporte eine gute Uberein-
stimmung mit den MeBdaten auf. Allerdings wer-
den vom Modell bei der flir den 20, Sept. 1981 als
reprasentativ erachteten Richardsonzahl von Ri =
- 0.10 wegen der angenommenen Zweidimensionali-
tit der Rollen die Betrdge der longitudinalen

Impulstransporte als zu grofl vorhergesagt.
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EINE NICHT-LINEARE THEORIE DER BAROKLINEN INSTABILITAT

Peter Névir

Freie Universitat Berlin, Institut fir Geophysikalische

Wissenschaften, Fachrichtung Meteorologie,

Thielallee 49/50 , 1coo Berlin 33

1 EINLEITUNG

seit Anfang der 7o~er Jahre beschaftigt sich
die moderne naturuwissenschaftliche Forschung
mit dem theoretischen Verstandnis der nicht-
linearen Phdnomene "Strukturbildung" und
wChaos", Fir die Meteorologie ist dabei von
besonderem Interesse die Untersuchung der
nicht=linearen Dynamik getriebener dissipati-
ver hydrodynamischer Systeme, die unter Ener-
giedissipation fern vom thermedynamischen
Gleichgewicht gehalten werden. Diese nicht-
linearen kontinuiserlichen Systeme tendieren
zur Ausbildung von zeitlichen und rdumlichen
strukturen (hydrodynamische Strﬁmungsmuster),
knnen aber auch chaotisches Verhalten

( schwache Turbulenz) zeigen, das von LORENZ
(1963) als eine Eigenschaft deterministischer
Systeme entdeckt wurde, Weiter hat sich ge-
zeigt, daB die sogenannten dissipativen
strukturen eine Vorstufe desr Turbulenz sind.
So gibt es einige universelle Wege ins Chaos
- wie das Feigenbaum=Scenario (FEIGENBAUM
1978) -, die von vBllig unterschiedlichen
dynamischen Systemen in quantitativ gleicher
weisé durchlaufen werden,

Am Beispiel der fiir das Verstindnis der
groBrdumigen Dynamik wichtigen baroklimen
Instabilitdt kann gezeigt werden, daB sich
diese neuen Aspekte auch auf die nicht-
lineare Evolution einer baroklinen schwach

instabilen Welle Ubertragen lassen,

2 MODELL

Das physikalische und mathematische Modell
ist eine nichtlineare Erweiterung des quasi-
geostrophischen Zweischichtenmodells der ba=-
roklinen Instabilitdt in der P-Ebene, in der

die. Reibung durch Ekman-5chichten an zwei

festen horizontalen Begrenzungsflichen verur-
sacht wird. Das Modell beschreibt das Wachs-—
tum einer baroklinen Wellenstdrung in einer
Zwei-Schichten=-Scherstrémung. Der anfinglich
zonale Grundstrom in jeder Schicht ist unab-
hdngig von der y-Koordinate. Die Gleichung

fir die zeitliche Entwicklung der Stérung ist
die guasigeostrophische potentielle Vorticity-

gleichung. Mit dem St&rungsansatz

.\t::‘ -U‘ny+1l 4)‘»(%'71 t) (1)

lautet sie in dimensionsloser Standardform:
d 3 n -
FRTENM e S S
*
+'TV\ ?.n =—'1l :] (+n)qﬂ) .

Hierbei sind ¢;die geostrophische Stromfunk-

(2)

tion der Stdrung in den Schichten n= 1,2 ,(l‘
die kgnstantfn Grundstromgeschwindigkeiten und
U=V b+ F($-4,) die potentislle Vorticity
der StSrung. P ist der dimensionslose Rossby-
Parameter, F die interne Rotations-Froude-
Zahl, r der Dissipationsparameter und J ist
der Jakobi=-operator, ﬂl ist ein MaB der Nicht-
linearitdt, ausgedriickt durch das Gr&Benord-

nungsverhaltnis von Stérung zu Grundstrom,.

3 BIFURKATIONS=-METHODE

M

Figo 1
2 Typische neutrale
——— €
f% Instabilitatskurve

i - e,

rd

K. K
Ausgehend von diesem Modell konnte PEDLOSKY

(1971,1980) im Rahmen einer schwach nichtline-
aren Theorie, die bei leicht instabilen Stré-
mungsbedingungen anwendbar ist, nichtlineare

Amplitudengleichungen fliir die dominante baro=

kline Welle der wellenzahl|(cam kritischen
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Punkt (K;,f%) herleiten., Die vertikale Wind-
scherung L&-l&Fder der vertikale Stabilitédts-
parameter F konnen als Bifurkationsparameter
/L gewdhlt werden. Die Bifurkations-methods
der multiplen Skalen geht davon aus, daB sich
in einem schwach instabilen Grundstrom ein
schneller advektiver Zeitscale T, und eine
Kaskade von langsamen Evolutionszeiten, in de-
nen sich die Wellen=Amplitude langsam entwik=

kelt, folgendermaBen definieren lassen:

T.m=6“‘t;'vn=o,'l,z---3 e=Np-nl (3

Der Zeitscale T ist die Periode einer lokalen
Oszillation, in der die Amplitude als konstant
angesehen wirde. Als asymptotischen Reihenent-
wicklungsparameter € wdhlt man den Grad der In=-
stabilitdt, ausgedriickt durch den Abstand von
der neutralen Kurve. Entwickelt man die Strom-
funktion der ugllenstﬁrung in folgender Reihe

m—z ¢(M) (4)

maq
wdhlt Nlchtlinearitat und lineare Instabilitat

klein und von glseicher GrﬁBenordnunqu:O(e)<g1,
so ergibt sich eine Folgs von Problemen in
der\¢¢m2 die dann iterativ geldst werden kion-
nen. Das(;)‘-Problem ist das lineare Eigenuert=-
problem fiir die marginal neutrale WelleKe,
Das ? -Problem ergibt mit dem Wellen=Ansatz
¢ Lk (x=cTe)

om ACT, T (5)
die Wachstumsrate als Ausdruck des noch unbe-
kannten Zeitverhaltens der Amplitude A(T ;;,--
Das¢ ~Problem ergibt die gesuchten Amplitu-
dengleichungen durch Nullsetzen von sdkularen

Termen,die die Konvergenz der Reihe verletzen,

4 AMPLITUDEN=-GLEICHUNGEN

Die Amplitudengl. beschreiben das langsame
Zeitverhalten von Wellen=-Amplitude und Grund-
stromkorrsktur, hervorgerufen durch die nicht-
lineare Selbstwechselwirkung der Welle. Die
barokline Welle kann abhingig vom Grad der
Reibungsdissipation zeitlich geordnete, d.he
stationdre oder periodische aber auch chao-
tische Gleichgewichtszustinde einneshmen,

4,1 Nichtlineares baroklines Wellenregime

ohne Reibungsdissipation, TS0 :
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LA
o= da-maAHpel]

L : llneare Wachstumsrate

N : zeitunabhingiger Koeffizient,N)O
Die Amplitudengl. z.ﬁrdn. beschreibt eine von
den Anfangsbedingungen/\(O)abhéngige nichtline=-
are Oszillation in der Evolutionszeit T,. Sie
ist typisch fiir dispersiv instabile Systeme,
4,2 Nichtlineares baroklines Wellenregime

mJ.t schwacher Reibungsdisslpation‘r‘O(t)G.']

dA . dA _
LT +tA=—=4LA-NAB
olIAl

(7.1)
10L'T;

4B
.:itT: +A,B = +A l/\|

B8: Amplitude der Grundstromkorrektur

(7.2)

[& [5 [& : reibungsabhingige Koeffizienten
PEDLUSKY(1980) u. GIBBON(1982) konnten zeigen,
daB die Amplitudengl. in diesem Parameterbe-
reich identisch sind mit den "Lorenz-gleichun-
gen", bei denen sich erstmals die Mdglichkeit
des deterministischen Chaos gezeiqt hat. Es
138t sich auch das Feigenbaum-Scenario mit sei-
ner Kaskade von Pariodenverdoppelﬁngen finden.
4,3 Nichtlipeares baroklines Wellenregime

mit starker Reibungsdissipation,-r-_-.O’('l):

d A
dTa

Die Amplitude erreicht monoton einen von den

= L A—NAJAC] (®)

Anfangsbedingungen unabhdngigen stationdren
Wert. Diese Amplitudengl. 1.0rdn. in 1; ist

typisch fir dissipativ instabile Systeme.
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EVOLUTIONSTHEOREME BEI DISSIPATIVEN PROZESSEN
- GENERELLE UND METEOROLOGISCHE ASPEKTE

Fritz Herbert

Universitdt Frankfurt, Institut fiir Meteorologie und Geopﬁysik

In der thermodynamischen
weise hat
durch den
Rolle verstanden wird, die irreversible

Betrachtungs-
sich ein Wandel vollzogen,

zunehmend die konstruktive

Prozesse, und vor allem solche aufgrund
starker, nichtlinearer Abweichungen vom
thermodynamischen Gleichgewicht, in der
physikalischen Welt spielen. An vielen

Beispielen kann nachgewiesen werden,
daB Systeme mit niéhtlinearen irrever-
siblen Prozessen zur spontanen Bildung
zeitlicher und r&umlicher Strukturen in
der Lage sind. Solche strukturbildenden
Prozesse werden, obgleich sie ganz spe-
zielle physikalische Eigenschaften be-
sitzen konnen, durch sehr allgemeine
Evolutionsprinzipien regiert.

Eine zentrale Stellung in dieser Theorie
besitzt die Entropieproduktion P=d;S/dt,
die fiir dissipative Nichtgleichgewichts-
systeme eine ebenso fundamentale Rolle
spielt wie die Entropie S fir Systeme
im Gleichgewicht. Die Bedeutung von P
als GrundgrdBfe zur Behandlung beliebi-
ger makroskopischer Prozesse kommt ein-
drucksvoll in den Evolutionstheoremen

von Prigogine und Glansdorff zum Aus-

druck.
Natiirlich bleibt nach wie vor die dem

Gleichgewicht entsprechende Situation

die einfachste, da hier die Entropie-
produktion verschwindet,P=0. Beim tiber-
gang vom Gleichgewicht zum Nichtgleich-
gewicht muB8 P explizit berechnet werden.
Man kann, will man dissipative Entwick-
lungen genauer verstehen, sich nicht
mit qualitativen Entropieungleichungen
begniigen, dav dann die Entropieproduk-

tion mit wohldefinierten physikalischen

o XP < O Evolution
dt =

Prozessen in Beziehung =zu setzen ist.
In den allgemeinen Ausfilhrungen dieses
Aufsatzes betrachten wir diesen zentra-
len Punkt fiir erledigt und setzen P als
eine bekannte Funktion der irreversib-
len Flisse J und thermodynamischen An-
triebskrdfte X voraus, die generell po-
sitiv semidefinit ist, P3O.

Das fundamentale Theorem,das Glansdorff
be-
Entwicklung

und Prigogine (1971) entwickelten,
inhaltet fir die zeitliche
eines beliebigen nichtlinearen makro-
skopischen Systems mit zeitunabhdngigen
Randbedingungen die allgemeinen Evo-

lutionsbedingungen

o

= O Stationaritit (M

fiir ein stationdres FlieRgleichgewicht,
das nach einer Ubergangsphase erreicht
wird. Die Variation d, besagt,das in (1)
nach den Differentialen der thermodyna-
mischen Kré&dfte X zu entwickeln ist, wo-
bei die irreversiblen Fliisse J undiffe-
Somit liefert (1)i.a.

kein totales Differential,abgesehen vom

renziert bleiben.

linearen Bereich, wo de = dJP und des-

halb (1) auf das Prinzip minimaler En-
- dp
dt

gleichgewicht) hinausliduft.Offenbar ist

tropieproduktion <0 mit P,=min(FlieB-

nun P in der Umgebung des stationdren,
i.a. von Null verschiedenen Minimums
eine konvexe Funktion der Zustandsvari-
Nur

ablen. ein abgeschlossenes System

wird ein echtes Gleichgewicht mit Pmigo
erreichen.
Wohl sind es in erster Linie diese Zu-

sammenhinge, die den Weg,auf dem meteo-
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rologische Fragestellungen in die mo-
derne Thermodynamik integriert werden
k6nnen, aufzeigen. Im Lichte der P-Theo-
reme erhalten Probleme der meteorologi-
schen Dynamik, soweit sie dissipative
Effekte durch irreversible Prozesse be-
treffen,eine ganz neue Dimension.Kdnnen
atmosphdrische Entwicklungen im Konzept
der thermodynamischen Evolutionstheorie
besser verstanden und ihre Strukturbil-

dungen einer Kl&rung ndhergebracht wer-

den? Die Natur physikalischer und che-
mischer Prozesse der Meteorologie ist
sicher wesentlich nichtlinear und so

dag fir

das Pmin-Theorem nur begrenzt

ist anzunehmen, diese Vorgédnge
oder so-
gar nur in Ausnahmefdllen anwendbar

sein wird,was fﬁr'jedes Problem im ein-
zelnen selbst untersucht werden muSB.

Ein besonders wichtiger Aspekt in der
Thermodynamik nichtlinearer irreversib-
ler Prozesse ist das Stabilitidtsverhal-
Offenkun-

Systemen

ten des stationdren Zustands.
dig wird in linearen offenen
mit zeitunabhdngigen Umgebungsbedingun-
gen bei Schwankungen des FlieBgleichge-
wichts P verstidrkt, 8P = P-P, > O.
durch 8P verursachte Evolutionsprozesf
daB

letztlich wieder ein stationires Flief-

Der

wird die Schwankungen d&mpfen, so

gleichgewicht mit P,=min erreicht wird.
Die stationdren FlieBgleichgewichte bei
linearen irreversiblen Prozessen sind
automatisch stabile Zustdnde, und P ist
in diesem Fall eine universelle

nov-Funktion (mit dP/dt<0, &P>0).

Entschieden anders stellt sich die

Ljapu-

Si-
tuation bei nichtlinearen Prozessen dar.
Hier ist P nicht notwendig eine Zu-
standsfunktion, und Py mu8 auch kein Mi-
nimum annehmen. Es kann die durch eine

Variation der 'Krédfte' §X um einen sta-
tiondren Zustand bedingte Variation éxP
positive und negative Werte besitzen.
Mit der hier giiltigen Stabilitdtsbedin-

gung
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§.P >0 (2)
wird ein allgemeines Kriterium fiir ein
FlieBgleichgewicht, d.h. fir einen

Quasi-Gleichgewichtszustand eines nicht-

linearen, offenen Systems bei zeitunab-

h&ngigen Umgebungsbedingungen, festge-
legt. Zufolge (1) wund (2) erfillt P
nicht generell (bis auf den linearen

Sonderfall) die Bedingung eines univer-
sellen Potentials. Ein stationdrer Zu-
stand ist bei nichtlinearen irreversib-
len Prozessen demnach nicht automatisch
stabil.Die Antwort des Systems auf eine
spontane Schwankung §X fihrt zu einem
FlieBgleichgewicht mit d,P=0 und BXP=O
und verharrt darin, wenn der durch die

Stdrung erreichte 2ustand sich durch
P>P, auszeichnet. Hingegen reagiert das
(nichtlineare) System mit Instabilité&t,
wenn in dem durch 8X erreichten Zustand
P<Po ist. In diesem Fall wird im Laufe
der Evolution das System sich vom sta-
tiondren Zustand entfernen,eine Wieder-
fritheren

herstellung der Bedingungen

ist ausgeschlossen, hingegen kann ein

neuer stationdrer Zustand mit geringe-

rem PO erreicht werden.

Die Betrachtung meteorologischer Fé&lle

erweist
Fille

Ph&nomene

in der modernen Thermodynamik

sich als nicht problemlos. Die
dissipativer atmosphdrischer
bietet ein reichhaltiges Anwendungsfeld,
aus dem einige Problembereiche im Lich-
te der irreversiblen Theorie bisher be-
handelt werden konnten. Aber auch diese
Bemiihungen befinden sich noch in vollem
FluB. Es zeigt sich aber, daB die Ther-
modynamik irreversibler Prozesse den
Schllissel zu einem tieferen Verstdndnis
der Vorgédnge in nichtlinearen Systemen
liefert.

be-
der Wolkenphysik

das Kondensationswachstum von Tropfchen

Im folgenden sollen zwei Beispiele
leuchtet werden, aus
und aus der Strahlungsiibertragunystheo-

rie (thermisch angeregte) Energietrans-



Beide

Probleme werden im Zusammenhang mit den

porte unpolarisierter Strahlung.

begleitenden Arbeiten von Wacker (1986)
und Callies (1986) aufgegriffen.

Wenden wir uns zundchst der Bildung von
Wolkentropfen zu. Der Kondensationspro-
seiner

zef3 an aktivierten Kernen ist

Natur nach wesentlich in die Kategorie
der chemischen Reaktionen einzuordnen.

Was allerdings bei der Phasentransfor-
nicht

bleiben darf,sind zusdtzliche Einflliisse

mation von H3O

durch Wdrmetransporte Jq,die als laten-
te Beitridge in der Anderungsgeschwin-

digkeit der Tropfenmasse m bzw. des
Tropfenradius a zu Buche schlagen.

Es sei ausdriicklich vermerkt,daB wir es

mit L&sungstropfen zu tun haben. Die
Wachstumsgleichung fiir dm/dt = m %4nazé
ist streng nichtlinear, weswegen flir

stationdre Zustdnde das allgemeine Evo-
lutionskriterium (1), de/dt £ 0, gilt.

Da in der expliziten P-Funktion (wacker,

1984)

AT _ ﬁ(éﬁ + £%2>}da >0 (3)

2 T T

pP= jf(a)[J
o dr

zum Zwecke einer befriedigenden Formu-

lierung der Wachstumsgleichung angenom-

men werden kann, daB Tropfchen und ihr

umgebendes Gasreservoir (Luft-Dampfge-

misch) ein insgesamt abgeschlossenes
System bilden, flihren (3)

weitere Bedingungen auf die Gleichung

und einige

-X (a) 1

m= F(a) = L(a)R (e -1) (1+H(a)) ", (4)

In (4) ist X=Au/RVT und L ein freier
Faktor. Wegen der besonderen Randbedin-
gungen des Gesamtsystems definiert der
Gleich-

mit

stationdre Zustand ein echtes
gewicht (Nukleationsgleichgewicht)
m=0 bzw. é=0, und wegen der Nichtlinea-
ritdt der internen Wechselwirkungen er-
halten wir fliir den Tropfenradius mehre-

re.LOsungen.

unberiicksichtigt

Das Variationskriterium flir ein stabiles

Gleichgewicht und mithin fiir die Exi-
stenz einer Ljapunov-Funktion verlangt,

daB die UberschuBentropieproduktion

- [£(a)8F (a) 6X(a)da (5)
0

§ P =
a

positiv semidefinit ist. Mit 6aP20 wdre

"die Ddmpfung aller Schwankungen um das

Gleichgewicht gewdhrleistet. Schwankun-
gen des Nukleationsgleichgewichts k&nn-
ten demnach nur eine untergeordnete Rol-
le spielen - im Widerspruch zu der Tat-
sache, daB liber aktivierte Hydrometeore
Wolkenbildung ermdglicht wird.

In Wahrheit liefert die Theorie auch das
entsprechende Resultat. Setzen wir den
Gleichgewichtszustand F(a=rg)=0 in das
Gebiet des Nichtgleichgewichts fort, so
zeigt sich, daB dieser thermodynamische
Zweig durch das tUberschreiten der 'li-
nearen Entfernung’

vom Gleichgewicht

instabil werden kann. Die Berechnung

wird erleichtert, wenn man (4) mit den
klassischen ~'Howell-Kdhler - Ausdriicken
nidhert. Eine Schwankung des Radius da =
a-r, um einen Gleichgewichtswert a = Ty
liefert dann filir den das Vorzeichen der
tiberschuBentropieproduktion (2) bestim-

menden Term mit hier ausreichender Ge-

nauigkeit
2 rr A2
-5§F(a)éX(a)= Z%EEAQEL_E[(EE) _1}, (6)
a>(1+...)
. _ 1/2
worin A,B,C und r.=(3B/A) _bekannte
positive Parameter sind. Fiir a=r_ hat

man GaP(rc)=O. Offenbar ist also r, ein
kritischer Radius, denn fiir noch so ge-
ringe Abweichungen von dieser Tropfen-

gréBe wird

< >
GaP(a>rc) 2 0. ' (7)
Das hier auftretende positive Vorzei-
chen ist eine hinreichende aber nicht

notwendige Bedingung filir Stabilitit.
Deshalb bedeutet das negative Vorzeichen
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Abb.1: Nukleationsgleichgewicht,re(U).
noch nicht automatisch, das das Gleich-

gewicht bei Abweichungen beztliglich

Tropfenradien a = r.>r, instabil wird,
aber es kann. Die Ursache hierfilir liegt
in der nichtlinearen Verkniipfung zwi-
schen m und X(a) bzw. a.

Ob das Gleichgewicht tatsdchlich insta-
bil wird,

iberschritten wird,

wenn der kritische Radius rg
untersucht man am
besten mit der Ljapunov-Methode der ge-
stdrten stationdren L8sungen. Wir be-
schrinken uns hier auf. Ergebnisse der
Analyse. Was wegen (7) und der 'gefdhr-
lichen' UberschuBentropieproduktion (6)
mdglich ist, passiert auch tatsédchlich,
L3sungstrdpfchen (d.h. B#0)

setzt. a=rg, stellt sich als ein

vorausge-
echter
Schwellenradius heraus, und iliberschrei-
tet r, diese Schwelle, so &ndert sich
der Charakter der Ldsung und damit die
Evolution qualitativ. Der kritische Ra-
eine Bifurkation

dius rc kennzeichnet

der Ldsung, wobei Gleichgewichtsradien
re>rc sich instabil verhalten.

Im Rahmen dieser Aspekte der dissipati-
ven Strukturbildung auf dem thermodyna-
bekannte K&h-
ler-Darstellung des Nukleationsgleich-
gewichts (Abb.1,mit r,
Ubersdttigung U) =~ fir jedes U<U,

stieren gleichzeitig ein stabiler Radius

mischen Zweig erhdlt die

als Funktion der

exi-

r <rc und ein instabiler re

>r = auch
el c

2
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als Verzweiqungsdiagramm eine grundle-

gende Bedeutung.

Ver-
ob-

gleich hier nur ein Freiheitsgrad vor-

In gewisser Weise erinnert dieses
zweigungsverhalten der L&sungen,
liegt, an L&sungsverzweigungen, die bei

zwel Freiheitsgraden auftreten.

Die vorangehende Betrachtung hat ge-

zeigt, daB das thermodynamische Ver-
halten durch den Einfluf von nichtline-
aren irreversiblen Prozessen zu dissi-
pativen Strukturbildungen fihren kann.
Es ist beachtenswert, dag dadurch ganz
andere, sogar entgegengesetzte Entwick-
lungen stattfinden,alé die FlieBgleich-
gewichts—- bzw. Gleichgewichtsstrukturen
die nach dem Prinzip der minimalen En-
tropieerzeugung zu erwarten wdren. Dar-
an ankniipfend wollen wir nun die zen-
tralen Gesichtspunkte der Thermodynamik
nichtlinearer Prozesse in Bezug auf
Strahlungsprozesse diskutieren. DaB die
thermodynamischen Methoden in Studien
zur globalen Atmosphdre und zum globa-
len Klima nur selten, und dann nicht

sehr erfolgreich,berilicksichtigt wurden,

mag mehrere Griinde haben. Einer hat
aber sicher mit der Rolle zu tun, die
die Strahlung spielt.

Die Einfithrung der Strahlung in die

Thermodynamik der Nichtgleichgewichts~ -
prozesse wirft grundlegende Fragen auf.
Thermodynamisch erweist sich dabei als
von noch grdBerer Wichtigkeit als die
Energietransporteigenschaft die F&hig-
keit der Strahlung,

chern.

Energie zu spei-

Ein diesbeziigliches Konzept
scheint zur Entwicklung Strah-
lungsthermodynamik wunerlislich. Alle

Bemiihungen, im Rahmen thermodynamischer

einer

Klimabetrachtungen, nur mit einem halb-
fertigen Transportkonzept Strahlungsef-
fekte in die moderne Thermodynamik zu
integrieren, liefern keine befriedigen-
Auch Arbeiten mit echten

thermodynamischen t#berlegungen zum Kli-

den Anséitze.



{etwa Nicolis und Nicolis,
1978)

deln Strahlungsprozesse als im wesent-

maproblem
1980; Golitsyn und Mokov, behan-
lichen reversibel.

Die konsequente Betrachtung der Eigen-
schaft der Strahlung @ als Energiespei-
cher bei der Ableitung der FEntropiebi-
lanz gestattet, daB die Entropieproduk-

tion in Abhidngigkeit der dissipativen

strahlungsbeitrdge formuliert .= werden
kann,

N o4
P = ‘{(Jh xh+{{ Iy % ,dedav > oL (8)

Mit (8) wird man auf einen zundchst un-
erwarteten,tiefgreifenden Gesichtspunkt
gefiihrt. Die Strahlungsbeitrdge in der

pP-Funktion werden nicht, wie man ohne

Bedenken wohl vermutet hitte,durch vek-
torielle GréBen reprédsentiert, .sondern

durch die skalaren Antriebskréfte ka=
"1

Thww T
dI,/dr. X und w sind interne Koordina-
ten, d/dr
infinitesimalen Wegstiick dr in Richtung

und irreversiblen Fliisse ka=

ist die Anderung auf einem

w., DaB die wa und ka Skalare sind,
kennzeichnet den Charakter von irrever-
siblen Strahlungsprozessen als Transfor-
mationsphinomene, was ebenso chemischen
Reaktionen und andereh reinen Ubergangs-
prozessen, die weit vom thermodynami-
schen Gleichgewicht entfernt ablaufen,
eigen ist. Der erste Term in (8) bein-
haltet diffusive Wdrmetransporte.
Detailanalysen der lokalén Entropiepro-
duktionsrate fiir spezielle Formulierun-
gen der Strahlungsiibertragungsgleichung
wurden in Callies (1984), Callies
Herbert (1984) und Herbert (1984)
kutiert. Ahnlich dazu geht

(1984) vor. Aufgrund der

und
dis-
auch Essex
Nichtlineari-
tit von JAw(XAw)—Relationen findet man,
wenn (8) zusammen mit einer den Prozes- -
sen ka und Eh angepaBten Temperatur-
gleichung und die Annahme Jh=0O an der
duBeren Berandung verwendet werden, filr

stationire Zustinde die allgemeine Evo-

- litdtsverhalten sollen hier

lutionsbedingung
d_ P 2
X _ C dT
I = \{ —T2 (a—t') av < 0 . ] (9)

Es ist klar,

dem Zuvorgesagten erwartet werden muB-

daB dieses Ergebnis nach
te.Nichtsdestoweniger sind aber mit (9)
weitgehende Konsequenzen verbunden, die
noch ldngst nicht vollstdndig verstan-
den sind.

Einige Aspekte zum strukturellen Stabi-
angespro-
chen werden.Zufolge (9) wird ein stati-
ondrer Zustand, wo P=P(Xy), stabil oder
instabil sein, je nach dem, ob das Kri-
Wie
schon friiher dargelegt wurde, definiert

terinm §_P(Xp) >0 gilt oder nicht.

(9) ja nicht notwendig einen station&-
ren Zustand als Attraktor: flir die dis-
Strahlungseffekte

konnen also instabile Entwicklungen her-

sipative Entwicklung.

vorrufen - was die Anschauung betrifft,
sicher eine plauSible Feststellung.

Unter spezielleren Bedingungen wird die
Sache aber interessanter, und hier lie-
gen auch bei weitem noch nicht geniigend
Kenntnisse vor. In besonderen Fédllen

ndmlich, so scheint es, wird de trotz

nichtlinearer Strahlungsbeitrdge als
ein exaktes Differential

d_P = d¢ (10)
X

darstellbar. Diesen besonderen Umstand

verdankt man der Kunst, mit der es ge-

lingt, ein Ljapunov - Funktional ¢ zu .

entwickeln, das iber (10) dann automa-
tisch der Evolutionsbedingung (1) und
der Stabilitdtsbedingung (2) geniigt.

Ein solches Potential erleichtert die
Analyse im Phasenraum erheblich,da dann
alle Trajektorien Fldchen ¢= const. nur
d.h.

hingerichtet,durchsetzen ktnnen (Abb.2).

nach innen, zum singuldren Zustand

An zwei elementaren Beispielen,die aber
nicht

Verhalten nachge-

meteorologisch dennoch trivial

sind, konnte dieses
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Abb.2: Veranschaulichung eines Stabi-
lit&tspotentials ¢, das von zwei
Freiheitsgraden y; und y,; abhdngt

(Callies
1984) . Die Analyse zeigt folgendes (ma-
thematische Details bleiben hier
wdhnt) ;. Ein ¢-Potential ist konstruier-

wiesen werden und Herbert,

uner-

bar, wenn wir flir die Strahlungswech-
selwirkungen vereinfachende Bedingungen
wie etwa bei globalen Klimamodellen und
flir die diffusiven Warmetransporte einen
linearen Zusammenhang zwischen 3h und §h
annehmen. Es ist wichtig festzuhalten,
daf unter diesen Voraussetzungen aber
das Prinzip minimaler Entropieproduk-
ist,
Stabilit&dt. Erst wenn wir das Erde-Atmo-

sphdre-System zu einem grauen Kdrper mit

tion noch nicht anwendbar trotz

einheitlicher Temperatur entarten las-

sen, wird auch P ein Minimum im statio-
ndren Zustand und selbst Ljapunov - Po-
tential, das mit ¢ bis auf eine additive

Konstante gleich ist.
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Symbolerkl&rungen:

T = Temperatur, speziell in Tropfen-
umgebung bzw. Erde-Atmosphdresystem

Thw Strahlentemperatur

I)w = spektrale Strahlenenergiedichte

A = Wellenlange [0, ]

w = Raumwinkel [0,4m]

AT = T-T(Tropfen)

Ay = mit AT verkniipfte Gibbs-Potential-
differenz

Ry = Wasserdampf-Gaskonstante

o] = charakteristische Warmekapazitidt

v = Systemvolumen

f(a)= TropfengrdBenspektrum

1+4H = Howell-Faktor

L = Kondensationsenthalpie
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BESCHREIBUNG VON MATERIE-STRAHLUNG-WECHSELWIRKUNGEN ALS NICHT-LINEARE

IRREVERSIBLE PROZESSE

Ulrich Callies

Institut fiir Geophysikalische Wissenschaften, Fachrichtung Meteorologie

Freie Universitdt Berlin

1 EINLEITUNG

Nach den Erfolgen der allgemeinen Theorie irrever-
sibler Prozesse (TIP) auf vielen Gebieten muB es ein
Anliegen der meteorologischen Forschung sein, die
Anwendbarkeit der durch TIP bereitgestellten Evolu- »
tionstheoreme auf das atmosphérische System zu pri-
fen. Ein zentrales Problem ist dabei die addquate Be-
riicksichtigung der letztlich fiir jedes meteorologische
Geschehen verantwortlichen Wechselwirkungen zwi-
schen Materie und durchstrahltem Weltraum. Es zeigt
sich, daB eine Behandlung des Strahlungsfeldes als
eigenstidndiges thermodynamisches Subsystem alle
Theoreme aus TIP fiir das globale System Erde-Atmo-
sphéire erschlieBt (Callies u. Herbert, 1984; Callies,
1984; Herbert, in diesem Band) und insbesondere
scheinbar bestehende Schwierigkeiten bigl. der For-
mulierung von Randbedingungen (Nicolis u. Nicolis,

1980) grundsitzlich eliminiert.

2 ZUR THEORIE

Der Ausdruck fiir die flachenspezifische Entropiepro-
duktion P in einem horizontal homogenen, sich verti-
kal von z=0 bis z= o erstreckenden Medium lautet,

m

(1) P = 3,0n)X (M) dwdvdz ,

o8
O— 8
O+

mit J =d[ /ds = individuelle Anderung der spektralen
Strahldichte 1) eines sich in Richtung des Einheits-
vektors i entlang der Wegkoordinate s ausbreitenden
Strahlenbiindels; v =Frequenz; dw =Raumwinkelelement.
Der durch J, beschriebene irreversible ProzeR dient
dem Ausgleich einer bestehenden Temperaturungleich-
heit zwischen Medium und Strahlenbiindel und wird
thermodynamisch nach Einfiihren eines phdnomenolo-
gischen Koeffizienten A\) proportional zur generalisier-

ten Kraft X, gesetzt (nur Absorption/Emission):

1.

(2) 3,20 (T, TOX =2 (=5 -

1
T

—
< *|"‘

TT) ist die mit Hilfe des Planck-Gesetzes berechnete
(I\)zB\)(T:)) Strahldichtetemperatur. Nach einfacher
nicht-linearer Transformation 148t sich die J\) trei-
bende Kraft auch mittels einer Differenz von Strahl-
dichten ausdriicken, was zur bekannten Strahlungs-
{ibertragungsgleichung (StUG) fiihrt:

A T-T
v T v

(3) J,5 - *
T,T B\)(T)-B\)(T\))

v [Bv(T)'Iv]

Der Faktor vor der eckigen Klammer (Absorptions-
koeffizient) wird meist als unabhéingig-von I, bzw. T:
angenommen. Gl.(3) ist dann linear, was in der Praxis
ihren groBen Vorzug gegeniiber Gl.(2) ausmacht. Da
P jedoch in den Krdften X, formuliert ist, kann
selbst bei Linearitdt von Gl.(3) nicht auf die Giiltig-
keit des (fiir stationdre Zustdnde im Bereich der
linearen Thermodynamik erfiillten) Prinzips minima-
ler Entropieproduktion geschlossen werden. Ein ein-

faches numerisches Modell bestitigt dies.

3 NUMERISCHES MODELL

Ein schwarzer Erdboden sei von einer fiir solare Strah-
lung durchsichtigen Atmosphére tiberlagert. Die War-
mekapazitdt des Bodens sei unendlich, seine Tempe-
ratur T° und damit auch die unter Beteiligung solarer
Strahlung verursachte Entropieproduktion 55 konstant.
Im langwelligen Bereich sei fir die Modellatmosphire
willklirlich ein bis zur Wellenldnge 35um konstanter
(u:lo-#m2

zifischer Absorptionskoeffizient n vorgegeben. Streu-

/kg), dariiber verschwindender massenspe-

ung soll nicht auftreten. Untersucht wird der variable
Anteil Etzf’-f‘s von P.

Nach Integration der linearen StUG in einem 30-
Schichten-Modell, ergibt sich das in Abb.2 wiederge-
gebene stationdre T-Profil. Als zugehtrige Entropie-
produktion Et erhdlt man den in Abb.l mit (M) mar-
kierten Wert. Auf der Abszisse ist dabei als grobe
Chérakterisierung des jeweiligen Zustands das Absorp-

tionsvermdgen o aufgetragen, das ein hypothetischer
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Abbildung 2: Vertikale Temperaturprofile

grauer Kérper haben miite, damit die Energie- und
Entropiefliisse an seiner Oberfliche bei einer gewis-
sen Temperatur gerade den im Modell am Oberrand

a=1. Der isotherme (mit T°=279 K) und 4 weitere An-
fangszustinde (T-Profile 1-5 in Abb. 2) wurden ge-
wahlt, um das Sicheinstellen des stationdren Zustands
zu verfolgen. Abb. 1 zeigt die zugehdrigen Trajekto-
rien im (a;f’t) - Diagramm. Unabhéngig von der Be-
rechnung dieser Trajektorien wurde ferner durch Va-
riation der Zustand mit dem unter den gegebenen
Umstinden minimal mdglichen f’t bestimmt (Abb. 2).
Der zugehdrige Punkt im (a,?t) - Diagramm (Symb.%)

wird von den Trajektorien 4 und 5 nahezu exakt

durchlaufen.

4 DISKUSSION
Offenbar verhindert die Nichtlinearitdt von Gl.(2)
die Gultigkeit eines Minimalprinzips fiir P. Allerdings
sind im Modell die T-Profile im stationiren bzw. P
minimierenden Zustand strukturell éiﬁﬁerst dhnlich
und auch im (Ot,F’t) - Diagramm scheint der stationdre
Zustand nur aus dem Zustand mit minimalem P (bzw.
'lst) heraus "verschoben" zu sein. So fillt auf, daB alle
Trajektorien nahe dem stationdren Zustand dieselbe
Neigung besitzen, &hnlich den Verhiltnissen in der
Umgebung eines Extremums. Diese groBe RegelmaBig-
keit konnte teilweise darauf beruhen, daB die expli-
zite Modellierung von Heizungsefiekten durch solare
Strahlung im Modell mittels einer sehr rigiden Rand-
bedingung (T°=konst.) ersetzt wurde. Da jedoch an die
den stationdren StrahlungsprozeB definierenden An-
nahmen seitens der Thermodynamik keine Bedingungen
gestellt sind (Die Giiltigkeit globaler Entropieprinzi-
pien setzt feste Randwerte nur fiir vektorielle GréRen
voraus, nicht aber fiir Skalare wie X\) und J\)) sind
diesbeziigliche Verdnderungen des Modells jederzeit

problemlos mdoglich.

der Atmosphire berechneten entsprdchen (s. Callies,
1984). Fiir eine isotherme Atmosphdre mit T=T° gilt

5 LITERATUR

Callies, U.:

Callies, U.; Herbert, F.:

Nicolis, G.; Nicolis, C.:

132

Anwendung der Theorie irreversibler Prozesse auf
atmosphdrische Strahlungsvorginge. Berichte des
Instituts fiir Meteorologie und Geophysik der Universi-
tdt Frankfurt, Nr. 61. '
Frankfurt: Im Eigenverlag des Instituts, 1984.

On the treatment of radiation in the entropy budget
of the earth-atmosphere system. In: New Perspectives
of Climate Modelling (Eds.: A. Berger, C. Nicolis).
Amsterdam: Elsevier, 1984,

On the entropy balance of the earth-atmosphere
system. Quart.J.R.Meteor.Soc., 106 (1980),

S. 691-706.



THERMODYNAMISCHE ASPEKTE DER GASAUFNAHME IN TROPFEN

Ulrike Wacker

Deutscher Wetterdienst, Offenbach a.M.

1 EINLEITUNG

Chemische Reaktionen sind wichtige Beispiele
fiir nichtlineare Prozesse; denn bei diesen ska-
laren Vorgangen hdngen die thermodynamischen
Fliisse, die Reaktionsraten, im allgemeinen in
exponentieller Weise von den thermodynamischen
Krdften, den chemischen Affinitdten, ab (z.B.
GLANSDORFF und PRIGOGINE 1971). In dieselbe
Klasse von Prozessen ist auch die Kondensation
von Tropfen in der Atmosphdre einzuordnen. Die
thermodynamisch-mikrophysikalische Untersu-
chung des Tropfen/Gas-Systems zeigt ndmlich,
dap die Wasserdampfaufnahme/-abgabe ganz ana-
log zu chemischen Reaktionen beschrieben werden
kann, wobei die Massenwachstumsrate eines Trop-
fens der Reaktionsrate entspricht. Es ist aber
zu beachten, daB die Kondensation ein Phasen-
tibergang ist, bei dem Tatente Warme frei wird,
und daB die Tropfenoberflache gekrimmt ist.

Die hierdurch hervorgerufenen Temperatur- und
Druckdifferenzen beeinflussen die Massenwachs-
tumsrate. AuBerdem besteht das in der Atmospha-
re vorhandene Tropfenensemble aus Teilchen sehr
unterschiedlicher GroBe. Diese Uberlegungen

zur Kondensation sind auch auf die Spurengas-
absorption ibertragbar. In der vorliegenden
Arbeit wird der allgemeine Fall der gleichzei-
tigen Aufnahme/Abgabe von mehreren Partialgasen
untersucht. Die gegenseitige Beeinflussung der
Gase bei der Massenaufnahme soll am Beispiel
der simultanen Kondensation und SOZ-Absorption
diskutiert werden.

2 DIE MASSENAUFNAHMERATE

Zur Ableitung einer allgemeinen Gleichung fiir
die Massenaufnahmerate eines Tropfens wird ein
abgeschlossenes Gesamtsystem betrachtet, das
aus zwei offenen Untersystemen besteht, einem
Tropfen der Masse e und einem Gasgemisch. Sie

tauschen spezielle Partialmassen und Warme aus.
Druck und Temperatur sind verschieden. Die zu-
nachst unbekannten Flisse der Partialmassen

'ék’ k=1,n, werden auf der Grundlage der Theorie

der dirreversiblen Prozesse (HAASE 1963) be-
stimmt. Das vollstdndige theoretische Konzept
ist bei WACKER (1984) beschrieben. Als Resul-
tat erhd@lt man ék in Abhadngigkeit von den Affi-
nitdten 3 aj zwischen Tropfen und Gasphase
als Antriebskrafte:

. - R T n -a./R.T
€ = -kaRk(l-e ) + j§1 Mijj(l—e 33
(3#K)
) n . (1)
= €k + jfl ekj
(3#K)
mit ka, Mkj: (modifizierte) phdnomenologische
Koeffizienten; T: Temperatur; Rk’ Rj: Gaskon-
stanten.
Die bisher unbestimmten Koeffizienten ka, Mkj

werden mit Hilfe einer SchlieBungsbedingung

aus der Theorie der diffusiven und gaskineti-
schen Transportprozesse berechnet. Sie sind
Funktionen der Temperatur, Tropfengr&Re und
-zusammensetzung.

G1.(1) zeigt, daB die Aufnahmerate des k-ten
Gases von den Affinitdten aller Komponenten
abhangt, und zwar setzt sich ék zusammen aus
dem Anteil €k den die.Affinith a hervor-
ruft, und den Anteilen €kj (j#k), die durch

das bestehende Nichtgleichgewicht in Bezug auf
die iibrigen absorbierbaren Partialgase (aj#O)
verursacht werden. Dies ist eine Folge der kon-
sequenten Beriicksichtigung der Temperaturdiffe-
renz zwischen Tropfen und Gasphase, die durch
die bei der Aufnahme der Gase freiwerdende
Kondensations- bzw. Losungswarme verursacht
wird. ék ist nur dann unabhingig von einer im
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System vorhandenen absorbierbaren Komponente,
wenn deren Ubergangswdrme verschwindet.

Wie bei chemischen Reaktionen hdangt der thermo-
dynamische FluB ék exponentiell von der Affi-
nitdt ab. In dem Extremfall a; >+ folgt aus
der nichtlinearen FluB-Kraft-Beziehung (1)

eine von der Affinitdt unabhdngige Aufnahmera-
te; bei alleiniger Kondensation (n=1;

éw = -LWWRW) entspricht dies einer Gasphase mit
sehr geringem Wasserdampfgehalt. In unmittel-
barer Gleichgewichtsnihe (IaiI/RiT << 1) geht
(1) in eine lineare Beziehung zwischen ék und
a; uber. Man erhdlt aber keinen strikt-1inea-
ren Ansatz, weil die phanomenologischen Koef-
fizienten nicht konstant sind.

3 ANWENDUNGEN

Da die Ableitung der Massenaufnahmerate (1)
keine Annahmen voraussetzt, die nur auf spezi-
elle Gase zutreffen, kann die allgemeine Glei-
chung auf beliebige Gase angewendet werden.
Die auftretenden gasspezifischen Parameter und
ggf. die Beschreibung der im Tropfen ablaufen-
den chemischen Vorgadnge sind der Literatur zu
entnehmen (z.B. PRUPPACHER und KLETT 1980,
GRAEDEL und WESCHLER 1981).

Unter wolkenphysikalischen Aspekten ist die
alleinige Kondensation der wichtigste Spezial-
fall. Bei der Untersuchung der Bildung von
Saurem Niederschlag steht die Absorption von
speziellen Spurengasen wie z.B. 502, CO2 im
Vordergrund mit dem Ziel der Simulation des
zeitlichen Ablaufs der Gasaufnahme und Ver-
sduerung der Tropfen.

Hier soll als Anwendungsbeispiel fiir (1) die
gleichzeitige Aufnahme/Abgabe von Wasserdampf
und SO2 betrachtet werden. Zur Demonstration
des AusmaBes der gegenseitigen Beeinflussung
der beiden Gase sind in Abb.l1 die Absorptions-
rate €, = €¢¢ * €, SOWie die Anteile € Und
€gw dargestellt. Unter den gegebenen Beding-
ungen wiirde ein H20-geséttigter Tropfen SO2 de-
sorbieren (éss<0); da aber der Beitrag ésw po-
sitiv und betragsmaBig grofer als éss ist, er-
halt man eine Nettoabsorption fiir alle Tropfen-
groBen. Allgemein ist die SOZ-Absorption fir
die Kondensationsrate im Hinblick auf prakti-
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Massenaufnahmerate in g/s

Radius in cm

Abb.1° SOZ—Absorptionsra}e és,= éss +t €
und ihre Anteile €55 Eou (in g/s) als
Funktion der TropfengroRe. Modellbe-
dingungen: SOZ-Partialdichte in der
Gasphase 0 = 10'9g/cm3; relative Feuch-
te RH=80%; Temperatur T=298K; pH-Wert
der Tropfen pH=4.04.

: positive Werte

¢ negative Werte.

sche Anwendungen unbedeutend. Die Verdunstung
der Tropfen dagegen kann Betrag und Vorzeichen
der Absorptionsrate beeinflussen; dies gilt
insbesondere fiir Tropfen, die sich bzgl. 502
in Gleichgewichtsnahe befinden.
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UNTERSUCHUNG DES APERIODISCHEN VERHALTENS DER SOUTHERN OSCILLATION
MIT METHODEN DER NICHTLINEAREN SYSTEMANALYSE

Andreas Hense
Meteorologisches Institut Universit&t Bonn
Auf dem Hiigel 20
53 Bonn 1

1. EINLEITUNG

Als quasiglobale Schwankung der
Allgemeinen Zirkulation im Zeitskalen-
bereich von 2-7 Jahren hat die Southern
Oscillation (SO), deren eines Extrem
die El Nino Ereignisse im Pazifik dar-
stellen, in den letzten Jahren Inter-
esse von Beobachtung,Modellierung und
Theorie gefunden. Ein Charakteristikum
von Zeitreihen, die die SO beschreiben,
ist dabei die offensichtlich chaotische

struktur, d.h. es sind (bis auf den
Jahresgang) keine Zyklen zu erkennen
und die Autokorrelationsfunktion der

Anomalien £f&llt nach einer gewissen
Zeit rasch auf Null ab. Seit Lorenz

(1963) 1ist bekannt, daf auch deter-
ministische Systeme ohne externes Rau-
schen (stochastische Anfachung) Zeit-

reihen, die ihrem Aussehen nach chaoti-
sche sind, erzeugen kénnen, ist seit
Lorenz (1963) bekannt. Die zeitliche
Entwicklung derartiger Systeme mit
mindestens 3 Komponenten (Freiheits-
grade) und nichtlinearen Wechsel~-
wirkungen zwischen den Komponenten,
spielt sich dabei auf einem mathema-
tischen Gebilde namens Seltsamer At-
traktor ab. Dessen Auftreten ist
deshalb synonym dafiir zu verwenden, daf
auch ein rein deterministisches System
chaotisches Verhalten zeigen kann. 1In
den letzten 5 Jahren sind im . Bereich
der Theoretischen Physik und der
Mathematik Verfahren entwickelt worden,
die es erlauben aus gemessenen oder
berechneten Zeitreihen (etwa durch
Integration einfacher Systeme) das Vor-
handensein eines Seltsamen Attraktors
und gewisse Eigenschaften dieses Ge-
bildes abzuleiten (Schuster,1984). Mit
dieser Arbeit wird der Versuch unter-
nommen, die entsprechenden Verfahren
auf Zeitreihen der SO anzuwenden, um

damit zu kl&ren, ob das aperiodische,
chaotische Verhalten der SO durch die
Existenz eines

erklért werden kann.

2. THEORETISCHE GRUNDLAGEN

Eine ausfihrliche Darstellung der
theoretischen Grundlagen ist an dieser
Stelle nicht mo6glich. Hier sei auf die
Monographie von Schuster (1984), die
Arbeiten von Grassberger und Procaccia
(1983 a,b) und Nicolis und Nicolis
(1984) verwiesen. Die grundlegenden
Ideen seien jedoch wie folgt beschrie-

Seltsamen Attraktors

ben. Die zeitliche Entwicklung des
Systems mit n Komponenten (Freiheits-
grade) wird beschrieben durch Punkte in
einem abstrakten n-dimensionalen Raum
(Phasenraum). Die Linie, die das System

nach einer festen Anfangsbedingung
durchlduft , heift Trajektorie. Laufen
alle Trajektorien fir t-->00 in eine

Untermannigfaltigkeit des Phasenraumes
(z.B. einen Punkt oder eine Kreis-
linie), so heift diese Mannigfaltigkeit -
ein Attraktor. Ein Seltsamer Attraktor
liegt vor, wenn sich der Abstand zweier
Trajektorien, die sich auf dem Attrak-
tor bewegen und zu einem festen
Zeitpunkt infinitesimal voneinander
entfernt waren, innerhalb einer end-
lichen Zeit expontiell vergroéfert.
Nach dieser Zeit sind die Trajektorien
dann zeitlich unkorreliert. Da sich die
Trajektorien jedoch weiterhin auf dem
Attraktor befinden, besteht eine réum-
liche Korrelation zwischen den Punkten
auf der Trajektorie. Berechnet man die
empirische Hiufigkeitsverteilung P der
Abstdnde r im Phasenraum der Punkte auf
der Trajektorie, so muf sie fir einen
linienhaften Attraktor P fir kleine r
linear mit r zunehmen, fir einen flé&-
chenhaften quadratisch etc. Eine Reihe
von Vektoren, deren Komponenten aus
Zufallszahlen bestehen, fillt den Pha-
senraum homogen aus, dementsprechend
wird P wie r" zunehmen. Somit liegt ein
Attraktor wahrscheinlich dann vor,
wenn die Haufigkeitsverteilung der Ab-
stédnde, berechnet fiir unterschiedliche
Dimensionen des Phasenraumes (" Einbet-
tungsdimension") ab einer festen Ein-
bettungsdimension immer wie r

variiert. D nennt man dann die Korrela-
tionsdimension des Attraktors. 1Ist D
keine ganze Zahl,bezeichnet man den
Attraktor auch als fraktales Gebilde
(Mandelbrot,1977). Die nichsthéhere
ganze Zahl gibt an , wieviel Kompo-
nenten man mindestens benétigt, um das
zeitliche Verhalten des System voll-
stédndig zu beschreiben. Da im all-
gemeinen nur die Zeitreihe einer Kompo-
nente x, des Systems bekannt ist, mud
man nocg ein Verfahren haben, um einen
Vektor x der Dimension n 2zu kon-
struieren., Dies erfolgt nach Takens
(1981) mit Hilfe der sogenannten Lag-
Roordinaten: ein n-dimensionaler Vektor
zum Zeitpunkt t = ty wird durch Abgrei-
fen von n Zahlen aus der Zeitreihe mit
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konstantem
zeugt.

Zeitabstand k ("Lag") er-

X = (Eg)reerx, (tq))
= (Xo(%o)?..,xo(go"’ n-l)k))

3.ERGEBNISSE

Das eben beschriebene Verfahren wird
auf Zeitreihen von Monatsmitteln des
Bodendrucks in Darwin (Oktober 1893 -
September 1977), des Niederschlags in
Nauru (Oktober 1893 - September 1977),
und der Wasseroberflachentemperaturen
in Puerto Chicama (Januar 1925 - Sep-
tember 1983) angewandt. Um die Signifi-
kanz der Ergebnisse zu testen, wurden
fir jede Zeitreihe 10 Monte-Carlo Ex-
perimente an kilinstlichen Zeitreihen,
die nur aus Jahresgang und rotem Rau-
schen (ag = 0.6) bestehen, unternom-
men.Diese Reihen sollen keinen Attrak-
tor =zeigen (s.o.). Liegen die Ergeb-
nisse der reellen Zeitreihen deutlich
auPerhalb des Bereichs, den die Monte
Carlo Zeitreihen einnehmen, so ist die
Existenz eines Attraktors wahrschein-
lich. BAbb. 1 zeigt fiir die Naurureihe
die berechnete Hidufigkeitsverteilung P
bei einer Einbettungsdimension n = 8.
Deutlich erkennbar sind zwei Bereiche,
in denen 1log(P) 1linear mit log(r)
zunimmt, Geradenanpassungen ergeben die
Exponenten D = 2.42 und D = 3.69. Abb.
2 zeigt fir unterschiedliche Einbet-
tungsdimensionen n die Exponenten der

beiden unterschiedlichen Bereiche von
sowie den Bereich, der fiir D
aus Hen 10 Monte Carlo Experimenten

(MC) hergeleitet wurde.Man erkennt, da®
ab n =9 - 10 D gegen einen Wert von
4.2 0.5 und gegen 3.3 . 0.5 kon-
vergiert. Beide Werte sind signifikant
von den MC-Experimenten verschieden.
Welche Bedeutung jedoch die 2 Werte fiir
D haben, ist momentan noch unklar.
Anwendung des Verfahrens auf die Dar-
winreihe ergibt D = 4.4 und auf die
Reihe von Puerto Chicama D = 4.1, beide
Werte mit einen Fehler von ca. 0.5 und
signifikant unterschiedlich zu den MC-
Ergebnissen.

4 .ZUSAMMENFASSUNG

Die oben gezeigten Ergebnisse legen es
nahe, daft das aperiodische Verhalten
der Southern Oscillation durch die
Existenz eines seltsamen Attraktors der
fraktalen Dimension D = 4.2 erkléart
werden kénnte. Man sollte demnach min-
destens 5 Variable benétigen, um das
Verhalten der SO vollstédndig zu be-
schreiben. Allerdings gibt das Ver-
fahren keinen Hinweis darauf, welche
Variable die entscheidenden sind, so
da} diese Untersuchungsmethode keinen
unmittelbaren Beitrag zum physika-
lischen Versténdnis der SO liefert. Das
Verfahren bietet 1lediglich eine zu-
sédtzliche Verifikationshilfe fiir Model-
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Korrelationsdimension D

le der SO, etwa gekoppelte Modelle
zwischen Atmosphdre und tropischen
Ozean.
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DIE VENTILATION DER WARMWASSERSPHARE IM NORDATLANTIK

G. Siedler

Institut fiir Meereskunde, Universitdt Kiel
Diisternbrooker Weg 20, 2300 Kiel

1 EINLEITUNG

Obwohl das Volumen der Kaltwassersphire

im tiefen Ozean und den subpolar—-polaren
Gebieten dasjenige der Warmwassersphire
welt ilibertrifft, haben gerade die

Prozesse in der Warmwassersphidre be-
sondere Bedeutung fiir das gekoppelte
System Ozean—-Atmosphédre. Wassererneuerung,
Transport und Austausch fiithren hier zu
einer Wechselwirkung im Zeitbereich von
Jahren und Dekaden, sie sind also relevant
fiir das Verstidndnis kurzzeitiger Klima-
schwankungen. Der Begriff 'Ventilation"
soll hier nicht im engen Sinne fiir die Be-
liftung, sondern allgemeiner fiir die Was-
sererneuerung mit Anderung der Zustands-—
gréBen Temperatur und Salzgehalt, aber auch
der Konzentration anderer geldster Stoffe
verwendet werden. Eine besondere Rolle
splelen hierbei anthropogene Spurenstoffe
als Indikatoren der ablaufenden Prozesse.

2 DIE WASSERERNEUERUNG IM WINTER

Die Warmwassersphidre besteht aus einer
Deckschicht mit typischen Dicken von 20 -
50 m, die nach unten durch einen Bereich
mit groBen Vertikalgradienten der Dichte
begrenzt wird. Dieser Ubergangsbereich
wirkt analog zu eilner Inversion in der un-
teren Atmosphire als Barriere fiir den
wirme— und Stoffaustausch zwischen der
Schicht, die der Wasser-Luft-Grenzfliche
benachbart ist, und den weiter entfernten
Schichten., Im Ozean befindet sich unter
dieser Ubergangszone die Hauptsprung-—
schicht mit Dichte-Vertikalgradienten, die
kleiner als an der Untergrenze der Deck-
schicht, aber auch grtBer als in der Kalt-
wassersphire sind. Die Hauptsprungschicht
reicht je nach Seegebiet bis zu etwa 800 m
Tiefe hinab.

Im Winter setzt an den polwdrtigen Seiten
der antizyklonalen Subtropenwirbel durch
Abkiihlung Vertikalkonvektion ein. Der ne-
gative Auftrieb fithrt zu Absinkbewegungen
und der Umformung potentieller in turbu-
lente kinetische Energile. Das Resultat der
turbulenten Vermischung sind homogene
Oberflichenschichten, die bis zu 100 oder
200 m, in einigen Gebieten aber auch bis
zu mehr als 800 m hinabreichen kdnnen. Die
Anderung der Temperatur und in gewissem
Umfange auch des Salzgehalts fiihrt zur
Entstehung neuer Wassermassen und einer
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Anderung der potentiellen Vorticity. Ab-
sinkbewegungen resultieren auch aus der
Divergenz des Windfeldes. Ergebnisse von
SARMIENTO (1983) haben erkennen lassen,
daB die Vertikalkonvektion durch winter—
liche Abkiihlung der wichtigere Prozess fiir
die Erneuerung der Warmwassersphire ist.
WOODS und BARKMANN (1986) haben mit einem
Lagrangeschen Modell gezeigt, daB fiir die
Erneuerung des Wassers der Hauptsprung—
schicht je nach dem Weg der Wassermassen
Vertikalkonvektion durch Dichte-Instabi-
litit oder Ekmantransport—erzeugte Verti-
kalbewegungen dominieren.

0 0 5 10 15 T/°C
289

t

m 284

Abb, 1: Temperatur T und Salzgehalt S
“als Funktion der Tiefe nach Messungen
der "Poseidon"-Fahrt 86, April 1982
(KASE & RATHLEV, 1982).

Die Wirkung der winterlichen Vertikalkon-—
vektion zeigen die Profile der Abb. l. Die
Station Nr. 289 befindet sich im Gegensatz
zur benachbarten Station Nr. 284 in einem
Gebiet, wo die Vertikalkonvektion bereits
zu einer deutlichen Vertiefung der homoge-
nen Deckschicht und zu einer Verringerung
von Temperatur und Salzgehalt in der Deck-
schicht gefiihrt hat. Die siidliche Grenze
der Entstehung des neuen Deckschichtwas—
sers fiir eine bestimmte Dichte wird im
spiten Winter erreichte. Neuere Untersu—
chungen haben im 8stlichen Nordatlantik im
wesentlichen die Verteilungen von

GORSHKOV (1978) bestdtigt, die in Abb, 2
gezeigt sind.
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Abb. 2: Dichteparameter ¢ in 25 m Tiefe
im Winter (GORSHKOV, 1978). 1000 ' ' .
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Mit der Erwidrmung im Friihjahr bildet sich Abb. 3: Temperatur T, Sal zgehalt S
iiber der tiefen Deckschicht eine jahres=— und potentieller Dichteparameter ¢
zeitliche Deck- und Sprungschicht aus. Un- als Funktion der Tiefe nach Messungen
ter ihr verbleibt eine in Bezug auf Tempe- der "Poseidon'"-Fahrt 104, Oktober 1983
ratur und Salzgehalt nahezu homogene (BREITENBACH et al., 1985), Die Posi-
Schicht, die man als Thermostad bzw. Halo-— tion 1st in Abb. 1 angegeben.
stad bezeichnet. Die durch ihre Homogeni-
tit ausgezeichnete Wassermasse bezeichnet
man als "Mode-Wasser". Das bekannteste und . W—'”'ilkimngm,
am besten untersuchte Mode~Wasser ist das i
18° ~Wasser, das siidéstlich des Golfstroms V2
entsteht und fiir die Hauptsprungschicht / 52,
der Sargasso—See charakteristisch ist 2
(McCARTNEY, 1982). Abb. 3 zeigt an einem ///%a" _
Beispiel, daB Mode-Wasser auch im &stli- ’,///f"’»@ Deckschichl
chen Nordatlantik auftreten kann. , /// %7 o
Q) i
3 TRANSPORT UND VERMISCHUNG UNTER DER < //""// -
DECKSCHICHT N
Sobald das im Winter erneuerte Wasser Zwischenwasser
durch eine Deckschicht von der Atmosphire Tiefenwasser
abgetrennt ist, gelangt es in ein quasi- ! Bodenwasser
geostrophisches Regime. Die rdumliche
Struktur der ZustandsgrdBen wird damit be-
stimmt durch Advektion der Wassermassen
bei Erhaltung der Dichte und der poten— W
tiellen Vorticity. Nach fritheren Arbeiten, Abbe 4: Schema der Ventilation.
vor allem von WELANDER (1959), haben in
neuerer Zeit LUYTEN et al. (1983) ein Mo- Abb. 4 zeigt ein Schema der Ventilation
dell der Ventilation der Hauptsprung- der Hauptsprungschicht in der Warmwasser—
schicht entwickelt, das sich auf wenige sphire entsprechend diesem Modell. Der Ka-—
Schichten zwischen ausgewdhlten Dichtefli- sten stellt den dstlichen Teil des Nordat-
chen beschrinkt, zwischen denen keine Ver— lantiks oder Nordpazifiks dar, begrenzt
mischung stattfindet. Im n6rdlichen Be- durch die Kiiste im Osten und eine Wand im
reich wird eine Vertikalgeschwindigkeit Westen, die unser Untersuchungsgebiet vom
aus dem Windfeld abgeleitet. Unter der westlichen Randstrom trennt, wo die Rei-
Deckschicht erfolgt die Wassermassenaus— bung in der Vorticity-Balance nicht mehr
breitung entlang von Linien konstanter po- vernachldssigbar ist. Im Norden erkennt
tentieller Vorticity auf Flichen konstan— man das Gebiet mit Vertikalkonvektion.
ter Dichte. Siidlich davon bestimmt die Vorticity-—
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Balance die Struktur des Bewegungs— und
Dichtefeldes. Man erhdlt eine anti-
zyklonale Bewegung, wobel die Wassermassen
sich im Siidosten von der Kiiste entfernen
und eine Schattenzone entsteht, in die
Wasser unter den Voraussetzungen dieses
Modells, also ohne Vermischung zwischen
den Schichten, nicht eindringen kann.

Abb. 5 zelgt die Verteilung des baroklinen
Stromungsfeldes und der potentiellen Vor—
ticity (unter Vernachlissigung der relati-
ven Vorticity) auf der Dichtefliche

05 = 26,5 kg 3 fir das entsprechende
Gebiet im &stlichen Nordatlantik (STRAMMA,
1984). Die siidliche Grenze der Winter—
konvektion liegt im westlichen Teil bei
etwa 35°N (vergle. Abb, 2), Siidlich dieser
Breite erkennt man, da8 die Linien kon-—
stanter potentieller Vorticity etwa paral-
lel zum Strdmungsfeld verlaufen, wie es
das Modell fordert., Die Grenze zur Schat—
tenzone liegt danach ndrdlich der Kapver-
den. Ob der Ubergang zur Schattenzone tat=—
sidchlich eilne Grenze fiir die Wassermassen-
ausbreitung darstellt, 148t sich mit den
"klassischen" Parametern Temperatur und
Salzgehalt sowie mit Spurenstoffen prii—
fen.
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Abb. 5: Barokline Strdmungen (1links)
und potentielle Vorticity (rechts) auf
der Dichtefliche 9% = 2645 kg m ~.

Abb. 6 zeigt oben fiir die in Abb. 5 links
angegebenen Stationen Meflergebnisse zu den
Spurenstoffen Tritium und dem daraus ent-
standenen 3He fiir die Dichtefliche

To = 26.8 kg m_3. Die Linien sind Ergeb-
nisse eines Modells (THIELE et al., 1986),
das vom baroklinen Strémungsfeld ausgeht,
wie es sich aus dem beobachteten mittleren
Dichtefeld ergibt, Es setzt ausschlieBlich
Vermischung auf Isopyknenflichen voraus
und verwendet wegen der zeitabhidngigen

Tracer—-Quellstirken zeitlich wvariable
Randbedingungen. Man erkennt die scharfe
Grenze fiir die Spurenstoffausbreitung
ndrdlich der Kapverden bei 15 bis 20°N.
Eine entsprechende Grenze findet man in
Abb. 6 unten, wo die Mischungsanteile von
Nord- und Siidatlantischem Zentralwasser
nach mittleren Verteilungen in 3x3°~-
Feldern zwischen 26 und 29°W (WILLENBRINK,
1982) berechnet wurden. In guter Niherung
stellt der Ubergang zur Schattenzone also
tatsichlich eine Barriere fiir den Wasser—
und Stoffaustausch dar. Offen bleibt vor—
l4ufig, ob Austauschprozesse normal zu
dieser Grenze fiir die Wirme—- und Spuren—
stofftransporte vielleicht doch eine wich-
tige Rolle spielen, wenn die Zeitskalen
groB im Vergleich zur Ausbreitungsdauer
der ventilierten Wasserschichten entlang
dieser Grenze sind.

ST T T T T T T T T T T T T T TT T TTTTT]
Se=26.8kg/m® || IO -
4t K=O(103m2/8)/§// T4 Tritium
[~ / - ]
[ /
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Abb. 6: Oben: Daten und Modellergebnisse
zu Tritium und JHe entlang des Nord-Siid-
Schnitts in Abb, 5 links (THIELE et al.,
1986).

Unten: Massenantelle des Siidatlantischen
(SACW) und Nordatlantischen Zentralwas-
sers (NACW) nach Mittelwerten in 3x3°-
Feldern zwischen 26 und 19°W.

7 VENTILATIONSZEITEN

Die dominierende Zeitskala fiir die Wech-
selwirkung zwischen der Atmosphdre und den
ventilierten Wasserschichten wird neben
der Jahresperiode die Zeit sein, die das
erneuerte Wasser in der Hauptsprungschicht
verbringt, ehe es wieder nach Durchlaufen
des antizyklonalen Wirbels mit der Atmo-
sphire wechselwirken kann. Bestimmungen
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mit einfachen Modellen zur Tracer—
Ausbreitung fiihren zu Abschédtzungen der
Ventilationszeiten. Das Ergebnis eines
Box-Modells zur Tritiumausbreitung im
Nordatlantik von SARMIENTO (1983) zeigt
Abb. 7, wobei sich etwa 10 Jahre in der
Hauptsprungschicht ergeben. Auch wenn der
gegenwirtige Stand der Beobachtungen und
der Modelle nur die Angabe der GriéBenord-
nung der Ventilationszeiten erlaubt, so
ist doch klar, daB es sich hier um die
Zeitskalen handelt, in denen kurzzeitige
Klimaidnderungen ablaufen.

—

Abb. 7: VentilationszeitT in Jahren (a)
nach einem Tritium-Boxmodell (SARMIENTO,
1983).
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DIE ENTSTEHUNG DES SUBTROPISCHEN MODE-WASSERS,
SIMULIERT MIT EINEM ENTLANG EINER TRAJEKTORIE INTEGRIERTEN DECKSCHICHTMODELL

Wolfgang Barkmann
Institut fiir Meereskunde, Kiel

Das subtropische Mode-Wasser, das auch als 18°-
Wasser bezeichnet wird, ist durch eine annihernd
homogene Schicht mit Temperaturen zwischen 17°C
und 19°C und Salzgehalten zwischen 36.4°/e0 und
36.6°/0c0 gekennzelchnet (WORTHINGTON, 1981).
Man findet es in den oberen 400 m der Sargasso
See und es.wird in Nihe der 18°-Isotherme zur
zeit tiefreichender winterlicher Konvektion ge-
bildet. Nach seiner Entstehung transportieren
die Stromungen des subtropischen Wirbels dieses
Wasser nach Siidwesten. Man kann es deshalb noch
unterhalb der saisonalen Sprungschicht in Ge-
bieten beobachten, in denen die Deckschicht im
gpatwinter Temperaturwerte bis zu 24°C annimmt.

Lagrangesche Integrationen eines eindimensiona-
len Deckschichtmodells ermdglichten es, die
Entstehung des subtropischen Mode-Wassers zu
simulieren. Die Integrationen erfolgten baro-
trop entlang einer Trajektorie des Princeton-
Modells (Abb. 1, durchgezogene Linie mit Jahres-
marken; SARMIENTO, 1983).

Das verwendete Deckschichtmodell (WOODS und
BARKMANN, 1986) ist ein integrales Modell vom

Kraus-Turner-Typ (KRAUS und TURNER, 1967). Die

Absorption der Sonnenstrahlung im Ozean wurde
mit den von WOODS, BARKMANN und HORCH (1983)
angegebenen Parametrisierungen berechnet. Die
Produktion turbulenter kinetischer Energie ist
proportional der Reibungsgeschwindigkeit zur
dritten Potenz u} und der Auftriebsdnderung,
die von den Wirme— und Frischwasserfliissen an
der Oberfliche abhingt. Eine Exponentialfunk-

MODE WATER FORMATION
[

tion beriicksichtigt die Zunahme der Dissipa-
tionsrate mit der Tiefe (WELLS, 1979). Die
Oberflichenfliisse wurden dem Datensatz von

" BUNKER entnommen (ISEMER und HASSE, 1985).

In Abb. 1 sind Deckschichttiefe (tdgliches
Maximum) und ausgewdhlte Isopyknen entlang der
Trajektorie dargestellt. Der starke Rickgang
des Jahresmaximums der Deckschichttiefe erfolgt
in dem Jahr, in dem die Wassersdule die Linie
iiberschritten hat, an der das Jahresmittel des
Oberflichenwdrmeflusses B vom negativen in den
positiven Bereich iibergeht (gestrichelte Linie
in der inneren Abb.). Eine relativ dicke Schicht
einer nahezu homogenen, statisch stabilen Was-—
sermasse, die im vorangegangenen Friihjahr durch
die rasche Abnahme der Deckschicht entstanden
ist und die das Mode-Wasser charakterisiert,
wird dann in den Bereich unterhalb der saisona-
len Sprungschicht entlassen. Im weiteren Verlauf
entsteht ein stirker geschichtetes Wasser, des-—
sen vertikale Ausdehnung hauptsdchlich vom
"Ekman-pumping"” bestimmt wird. Abb. 2 zeligt die
Variationen der Differenz D der jdhrlichen maxi-
malen Deckschichttiefe zwischen zwei aufein-
anderfolgenden Jahren und die jihrliche Vertie-
fung E der Deckschicht durch "Ekman-pumping”.
Der Verlauf von D wurde aus zwolf Modellinte-
grationen, mit einer jewelligen Verzogerung von
einem Monat, erstellt. Der Sprung in der Kurve
resultiert aus den unterschiedlichen Startpunk—=
ten fiir die jeweilige Integration und deutet
auf eine Ungenauigkeit fiir D von 25% hin. Das
18°~Wasser entsteht in der Sektion entlang der

L
500

km

Abb. 1: Variation der Deckschichttiefe und die Tiefen ausgewdhlten Isopyknen (Isopyknenabstand
jeweils 0.25, 0.5 und 1.0 kg m"3) entlang der Trajektorie in der inneren Abbildung.Die Integra-
tion begann am 1. April am zweiten Teilstrich der Trajektorie.

Innere Abb.: Jdhrliche Versetzung der Wasserteilchen in 159 m Tiefe (SARMIENTO, 1983);

dicke, durchgezogene Linie: die zur Integration benutzte Trajektorie;

gestrichelte Linie: ausgeglichene jihrliche Bilanz der Oberfldchenwdrmefliisse (B = 0).
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Abdb. 2: Variation der Differenz D der jihrlichen maximalen Deckschichttiefe zwischen zweil auf-
einanderfolgenden Jahren und jihrliche Vertiefung E der Deckschicht durch "Ekman-pumping” ent-

lang der Trajektorie.

Durchgezogene Kurve von D: mit "Ekman-pumping”; unterbrochene Kurve von D: ohne "Ekman-pumping”.

Trajektorie, die durch maximale Werte von D
gekennzeichnet ist. Die Linge des Entstehungs-
gebietes entspricht der zuriickgelegten Strecke
des Wassers in dem entsprechenden Jahr. Ein
Kartenausschnitt des Nordatlantiks (ROBINSON et
al., 1979) vom April (Entstehungsmonat des
Mode-Wassers) zeigt eine Zone mit maximalem D
(punktierter Bereich in Abb. 3) in dem Gebiet,
in dem sich auch die B = O Linie befindet. Die
Berechnungen der jdhrlichen Produktionsrate des
18°-Wassers aus den Vektoren westlich der be-
nutzten Trajektorie und den horizontalen und
vertikalen Abstinden der 120m— und 200m~Iso-
bathe der Deckschicht ergeben einen Wert von
425000 km®/y, der relativ gut mit der Rate von
WORTHINGTON(1976) iibereinstimmt (230000 km®/y),
den dieser aus den Oberflichenwdrmefliissen in
der Sargasso See berechnet hat.

Aus Modellergebnissen und Beobachtungen kann man
schlieBen, daB das 18°-Wasser wihrend der friih-
jdhrlichen Erwdrmung in einer Zone entsteht, die
sich entlang eines Abschnitts der B = 0O Linie
erstreckt und daB die Produktionsrate vom Betrag
der GroBSe D und von der momentan herrschenden
Wassergeschwindigkeit bestimmt wird. Die be-

30°

Abb. 3: Das Entstehungsgebiet des subtropischen
Mode-Wassers wird durch den punktierten Bereich
zwischen der 120m— und 200m-Isobathe der Deck-
schicht im April angedeutet. Der Kartenaus-

schnitt wurde dem ROBINSON, BAUER und SCHROEDER

Atlas (1979) entnommen. Die gestrichelte Linie
gibt die ausgeglichene Bilanz des Nettoober-
fldchenwirmeflusses an (B = 0). Die Trajek-
torien sind diegleichen wie in Abb. 1.
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schriebene Lagrangesche Integrationsmethode
kann auch in anderen Gebieten des Ozeans ange-—
wendet werden, um dort Wassermassenentstehungen
zu analysieren. Allerdings schrinken Ungenauig-
keiten der Oberflidchenfliisse und der Trajekto-
rien sowie die angenommene barotrope Strdmung
den Wert einer quantitativen Aussage ein.
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BESTIMMUNG DER ZIRKULATION DES NORDATLANTIK AUS KLIMATOLOGISCHEN DATEN

Manfred Wenzel

Institut fiir Meereskunde

an der Universitat Kiel

Die B-Spiralen Methode von Schott
und Stommel (1978) wird in der von 0l-
bers u.a. (1985) modifizierten Form be-
nutzt, um aus dem klimatologischen Da-
tensatz fir Temperatur und Salzgehalt
von Levitus (1982) ein dreidimensiona-
"les Geschwindigkeitsfeld fiir den Nord-
Die Methode be-

ruht auf der thermischen Windrelation

atlantik zu bestimmen.

fuz = gp 3 fv_ =

y z = "8P%

und der geostrophischen Vorticitybalance

fw_ = Bv
z
Bestimmung des baroklinen Anteils

zur

der einzelnen Impulskomponenten. Der ba-
rotrope Anteil wird unter Beriicksichti-
gung der Erhaltungsgleichung fiir die po-

tentielle Dichte o©
u*vo + wo o G
- z

mit Hilfe einer Ausgleichsrechnung be-
stimmt. G beinhaltet hierbei die Diffu-
sionsterme, deren Koeffizienten mit be-
stimmt werden.

Im Gegensatz zu dem Inversionsver-
fahren von Wunsch (1978) ist die B-Spi-
rale eine lokale Methode. Da sie keine
horizontale Verknupfung der Geschwindig-
keiten beinhaltet,

sultierende Geschwindigkeitsfeld nicht

ist das aus ihr re-

notwendigerweise divergenzfrei. Um die
Massenerhaltung zu garantieren, wird in
einem zweiten Schritt ein Vektorpoten-—

tial ¥ so bestimmt, daB

JII19x¥ - v*|dV = min.
gilt. Dabei ist v* das aus der B-Spira-
le resultierende Geschwindigkeitsfeld.
Das zum Vektorpotential Y gehdrende Ge-
schwindigkeitsfeld

v o=

ist dann die bestmdgliche Nzherung eines
divergenzfreien Feldes an das urspring-
liche. Es zeigt sich, daB dieses Vorge-
hen nur zu geringen Anderungen der Ge-
schwindigkeiten fihrt, so daB thermische
Windrelation und geostrophische Vortici-
tybalance innerhalb der durch die Daten
gegebenen Fehlergrenzen Gililtigkeit be-
halten.

Balancen treten nur im Bereich starker

GroBere Abweichungen von diesen

Stromungen wie Golfstrom und Nordatlan-
tischer Strom auf.

Das resultierende Geschwindigkeits-
feld gibt im wesentlichen die klassische
Vorstellung von der Zirkulation im Nord-
atlantik wieder. Die einzelnen Strom-
bander sind jedoch auf Grund der klima-
tologischen Mittelung des verwendeten
Datensatzes stark verschmiert. Das 100m
Niveau ist durch eine breite Golfstrom-
region mit éiner Rezirkulationszelle an
geiner siidlichen Flanke gekennzeichnet.
Bei etwa 40°N und 40°W spaltet sich der
Strom in zweili Zweige auf, einen breiten
Nordatlantischen Strom und einen Azoren-
strom zwischen 30°N und 40°N. Die Zirku-
lation in 2000m ist beherrscht von einem

Gegenstrom entlang der westlichen Beran-
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dung des Beckens. Dies steht ebenso wie
die Regionen mit stédrkeren Strdmungen
an der Ostflanke des Mittelatlantischen
Riickens in guter Ubereinstimmung mit den
Ergebnissen von Defant (1941). Das Feld
der Vertikalgeschwindigkeit in 100m Tie-
fe 1aBt sich direkt vergleichen mit der
vertikalen Ekmanpumpgeschwindigkeit, die
sich aus der Rotation der Windschubspan-
nung ergibt (Leetma u. Bunker 1978).

Mit dem Geschwindigkeitsfeld wurde

der meridionale Wiarmetransport im Nord-
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atlantik berechnet. Er ist im gesamten
Bereich positiv, also nach Norden ge-
richtet. Mit ca. 1.1PW (1PW=101°W) liegt
er sldlich von 20°N im Rahmen bisheriger
Ergebnisse (z.B. Lamb u. Bunker 1982).
Nordlich davon sinkt er bis auf etwa -
0.1PW ab und liegt dabei 0.3-0.6PW nie-
driger als bisherige Ergebnisse. Dies
deutet auf einen durch das gemittelte
Geschwindigkeitsfeld bedingten systema-
tischen Fehler hin.

Quantitative Untersuchungen . zu Statik
und Dynamik des Atlantischen Ozeans.

Die absolute Topographie des physikali-
schen Meeresniveaus und der Druckflidchen
sowie die Wasserbewegungen im Raum des
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The inference of North Atlantic circula-
tion patterns from climatological hydro-
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Druck

The genefal circulation of the North At-
lantic west of 50°W determined from in-
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ZUR KORRELATION VON WIND UND DEN TRAJEKTORIEN
SATELLITEN - GEORTETER TRIFTBOJEN

Juergen

Stahlmann

Institut flr Meereskunde

an der Universit#t Kiel

Wiederholt wurden Versuche unternommen,
die klassische Theorie zur winderzeug-
ten Triftstrdmung auch durch Messungen
mit Lagrange'schen Triftkdrpern zu be-

stdtigen.

Satelliten-
geortete Triftbojen im Nordatlantik

In diesem Falle werden
verwendet, um die Beziehung zwischen
Wind und TriftstrOmung zu untersuchen.

Als geeignete Parameter zur Beschrei-
bung dieser Beziehung wurden der

- Ablenkwinkel zwischen der Wind-
richtung und der Triftstrdmung und

eine

- Relation zwischen den Betr&dgen von
Triftstrom und Windschub

angesehen.

Auf groBen Skalen wurden solche Korre-
lationsberechnungen bereits mehrfach

vorgenommen .

Es wurden Ablenkwinkel zwischen 0° und
300, sowie Trift-Wind-Verhdltnisse zwi-
schen 1 % und 4 % ermittelt.

Bedenken bestehen jedoch, ob die auf
diese Weise ermittelten Relationen auch
nicht

anderweitiger

tatsdchlich physikalischer und
topographischer oder

Natur sind.
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Trajektorien im mittleren Luftdruckfeld

Bei neueren Untersuchungen wurde des-
halb besonderes Augenmerk auf die Be-
rlicksichtigung der vorherrschenden
ozeanischen Bewegungsskalen gelegt.
Durch die Wahl eines geeigneten spek-
tralen Fensters, welches nur den Fre-
quenzbereich umfaft, in dem nur der
Wind als dominante Anregung in frage
kommt, wurde versucht, eine Korrelation
zu bestimmen, die unabhdngig vom
Meeresgebiet ist.
Als Ergebnis zeigten Triftbojen mit
Treibsegeln in unterschiedlichen Tiefen
ein Triftverhalten, welches der Ekman-
theorie entspricht:

- Zunahme des Ablenkwinkels und

- Abnahme des Verhdltnisses von

Trift zu Wind mit der Tiefe.
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Uber den gesamten Frequenzbereich zeig-
ten Triftdaten auch in spektraler Dar-
stellung charakteristische Eigenarten
beziiglich der Treibsegeltiefe.

Durch Berechnung von Rotationsspektren,
bei denen die Komponenten aus rechts-
und linksdrehenden Anteilen bestehen,
war es mdglich, die fiir die vorhandene
Datenbasis eng beieilnander liegenden
Energiemaxima bei den‘Frequenzen von
Trédgheitsschwingungen und Gezeiten zu
trennen.
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Bezliglich der Segeltiefe wurde fest-
gestellt, daB ’

- bei oberfldchennahen Segeln die
rechtsdrehenden Trédgheitsschwin-

gungen dominieren und

- mit der Tiefe die linksdrehenden

Gezeiten an Bedeutung gewinnen.



ATMOSPHARISCH BEDINGTE VARIABILITAT DER ZIRKULATION DES NORDEUROPAISCHEN SCHELFMEERES

Jan 0. Backhaus

Institut fir Meereskunde der Universitdt Hamburg

Heimhuder Str. 71, 2000 Hamburg 13

Zusammenfassung

Durch die Analyse einer Serie simulierter win-
terlicher Zirkulations-Szenarios wird eine
quantitative Abschitzung der atmospharisch
bedingten Variabilitdt niederfrequenter Fluk-
tuationen der Zirkulation des Nordeuropdischen
Schelfmeeres gegeben. Die Simulationen, die
mit einem nichtlinearen dreidimensionalen
Stromungsmodell BACKHAUS (1985, DHZ) unter
Vorgabe realistischer, zeitabhdngiger Felder
der Windschubspannung und des Luftdruckes
durchgefiihrt wurden, decken jeweils den Zeit-
raum Oktober bis April ab. Insgesamt wurden

14 Winter simuliert. Sowohl nichtlineare zeit-
abhdngige Wechselwirkungen zwischen gezeiten-
und‘windbedingter Stromung, als auch der Bei-
trag von Schichtung und Gezeiten zur mittle-
ren Stromung sind in den Simulationen enthal-
ten. Im Vergleich zu dem Ensemble-Wintermittel
der Zirkulation zeigte sich, daB bisherige
Abschitzungen (klimatologischer) Mittelwerte
der Zirkulation, die unter der stétionéren
Anfachung eines entsprechenden (klimatologi-
schen) Mittels der meteorologischen Felder
berechnet wurden, zu einer systematischen Un-
terschitzung der Strémungen fihren. Die Ur-
sache fiir die regional erheblichen Abweichun-
gen liegen in der Vernachldssigung des in-
stationdren Charakters des atmoéphérisch be-
dingten Impulstransfers. Dieser Befund legt
es nahe, daB einige, insbesondere umweltrele-
vante Aussagen, z.B. iber die Zeitskalen des
Wassermassenaustausches der Nordsee revidiert
werden miissen. Aus dem Ensemble der vierzehn
Stromungs-Szenarios konnte eine betrdchtliche
VariabiTitét der Zirkulation des Nordeuropa-
jschen Schelfmeeres sowohl fir Zeitskalen
‘oberhalb des Jahresganges, als auch fir jene,

die durch den Simulationszeitraum von sieben
Monaten aufgeldst werden, abgeleitet werden.
Im ersten Fall zeigt ein Vergleich berechne-
ter Winter-Anomalien der Zirkulation, daB
diese von der gleichen GroBenordnung wie der
aus dem Ensemble berechnete Mittelwert selbst
sind. Durch eine entsprechende Analyse der
verwendeten atmosphdrischen Anfachung QUAD-
FASEL etc. (1985, Met. Atlas) gelingt es,
einen Bezug zwischen den Mustern der Zirkula-
tion und denen der anregenden Atmosphdre her-
zustellen. Fiir Zeitskalen unterhalb des Jah-

" resganges konnen die Abweichungen vom Mittel

dieses um ein mehrfaches iberschreiten. Auf-
grund dieser Ergebnisse erscheint die bisher
in der Literatur erfolgte ausschlieBliche Be-
schreibung der Zirkulation durch einen Mittel-
wert als wenig sinnvoll, da sie (wie auch die
anregende Atmosphire) vielmehr durch erheb-
liche Abweichungen vom Mittel gekennzeichnet
ist.

BACKHAUS, J.0.: A Three-Dimensional Model for

the Simulation of Shelf Sea

Dynamics

Dt.hydrogr.Z.38, 1985
QUADFASEL, D.: Atlas of monthly surface
fields of air pressure, wind
stress and wind stress curl
over the North Eastern Atlan-
tic Ocean: 1955 - 1982
Technical Report 3-85
Institut fiir Meereskunde der
Universitat Hamburg, 1985

147



WINDERZEUGTE BAROKLINE
Angelika Lippert

ROSSBYWELLEN

Institut flir Meereskunde Kiel

Barokline Rossbywellen sind ein wich-
tiger Bestandteil der niederfrequenten
Variabilitdt in den Ozeanen mittlerer
Breiten. Bei Horizontalskalen von ei-
nigen 100 km sind ihre Zeitskalen mehr
als 100mal gréB8er als die in der
Atmosphdre, was in dem im Ozean ca.
l0mal so kleinen Rossbyradius begriin-
det ist.
von Temperatur- bzw.

Analysen langer Zeitreihen
Dichteanomalien
aus dem Sstlichen Nordpazifik zeigten,
daf8 ein GroB8teil der
Variabilitit

Wellen erkldrt werden kann. Auch wenn

beobachteten
durch planetarische
flir den O&stlichen Nordatlantik ver-
gleichbare Analysen fehlen, geben die
Erkenntnisse neuerer Forschungsarbei-
ten (Sonderforschungsbereich "Warm-
wassersphire des Atlantiks") {iber die
typischen Horizontalskalen aus Satel-
liteninfrarotmessungen ebenso wie aus
Feldexperimenten, die Erkenntnisse
iiber die Zeitskalen aus Verankerungen
und Driftexperimenten sowie {iber die
Vertikalskalen

rungen) Hinweise auf die Existenz ba-

(ebenso aus Veranke-
rokliner Rossbywellen.

Eine m&gliche Entstehungsursache die-
ser Wellen kann in der stochastischen
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Komponente der Windschubspannungs-

rotation gesehen werden.

Mit einfachen quasigeostrophischen

Spektralmodellen 138t sich unter
Einbeziehung direkter (Ekman-Pumping)
und - indirekter Winderzeugung (durch

Umwandlung direkterzeugter Energie an
horizontalen ozeanischen Berandungen)
die stochastische bzw. quasidetermini-
stische ozeanische Reaktion auf fluk-
Windfelder
&stliche Berandung, wie sie beispiels-

tuierende zeigen. Eine

weise die afrikanische Kiiste dar-
stellt, bewirkt dabei, - das
Koﬁpensation und Reflexion direkter-

durch

zeugter Energie Wellen an ihr entste-
hen, die sich westwirts ausbreiten und
auf ihrem Weg nach Westen abgeschwdcht
werden. Zusammen mit den lokalerzeug-
ten Wellen bewirken sie dadurch eine
nichthomogene rdumliche Verteilung der
Entstehung von Wellen
(Perioden > 1/2 Jahr) durch barokline
oder barotrope Instabilitdt kann fir

Energie. Die

weite Bereiche der norddstlichen
Ozeane als irrelevant angesehen wer-
den. Mit einem Halbanalytischen Modell
kann im Rahmen der 1linearisierten
Theorie gezeigt werden, daB8 die sta-
tiondren StrSmungen in den &stlichen
Bereichen der Ozeane mit ihren gerin-
gen Geschwindigkeitswerten vor allem
die Raum-und Zeitskalen der Rossby-

wellen modifizieren.



ZIRKULATION DES ROTEN MEERES
Detlef Quadfasel

Institut fir Meereskunde der Universitdt Hamburg

Heimhuder Str. 71, 2000 Hamburg 13

Die ozeanische Zirkulation des Roten Meeres
wird im wesentlichen durch zwei atmosphdri-
sche Einfliisse und durch seine Topographie
geprdagt. Die hohen Verdunstungsraten von 2m/
Jahr treiben eine thermohaline Zirkulation,
die durch tiefreichende winterliche Vertikal-
konvektion im Norden bis in den Bereich des
Tiefenwassers wirkt. In Oberfldchenndhe sind
die Stromungen dominant windgetrieben und er-
fahren durch den Jahresgang der Monsune im
Stidteil des Roten Meeres zweimal jahrlich eine
Richtungsumkehr. Durch die Uberlagerung der
wind- und thermohalin-getriebenen Zirkulation
bildet sich am flachen Slidausgang in der
StraBe von Bab E1 Mandeb im Winter eine Zwei-
schichten- und im Sommer eine Dreischichten-
Struktur mit alternierendem Aus- und Einstrom
aus.

Das geringe Breiten- zu Ldangenverhdltnis des
Roten Meeres von 200km/2000km fiihrte in der
Vergangenheit dazu, daB seine Zirkulation als
2-dimensional, d.h. ohne laterale Variabili-
tat, betrachtet wurde. Tatsdchlich wurden
durch die weitabstdndigen hydrographischen
Messungen der 60iger Jahre auch nur die groB-
skaligen Gradienten der Parameter aufgeldst.
Der einzige rdumlich hochaufigsende Schnitt
aus dieser Zeit (Januar 1963) wies dagegen
auf die Existenz starker Querstromungen und
damit auf die 3-dimensionaler Strukturen hin,

Wahrend zweier MeBkampagnen mit einem eben-
falls rdaumlich hochaufldsenden hydrographi-
schen MeBnetz im Mai 1983 und Januar/Februar
1984 wurden wiederum mehrere barokline Wirbel
mit einer raumlichen Ausdehnung von 150-250km
beobachtet (QUADFASEL und BAUDNER, 1986). Die
mit diesen Wirheln verbundenen Transnorte in

* BAUDNER; H.:

den oberen 300m Tiegen zwischen 1 und

3x 106 m*/s und damit um ein mehrfaches hsher
als die Transporte der mittleren Zirkulation.
Die rdumlichen Skalen dieser Strukturen sind
erheblich grioBer als der barokline Deforma-
tionsradius, was die Vermutung nahelegt, daB
es sich bei den Wirbeln um die Zirkulation
"an sich" und nicht um synoptische Struktu-
ren handelt. Die Skaligkeit der Wirbel
(150-250 km) wurde statistisch mit Hilfe von
monatlichen Temperaturprofilmessungen von
einem Frachter aus bestdtigt. Die hier ge-
wonnenen sowie historische Daten wiesen wei-
terhin auf eine topographische Fixierung der
Wirbel zwischen relativen Engen im Roten Meer
bei 19°, 21.5° und 24.5°N hin.

Anregung durch das Windfeld im Zusammenspiel
mit der Tlokalen Topographie ist der wahr-
scheinlichste Erzeugungsmechanismus fiir die
Wirbel. Die dominante Windrichtung Ulber dem
Roten Meer ist entlang seiner Achse, wobei
die Geschwindigkeit zu den Seiten abfdl11t.
Die mit dem Windfeld verbundene Rotation ist
nur im Siiden wahrend des NE-Monsuns zyklonal,
sonst antizyklonal. Durch Anwendung der Sver-
drup Balance erhdlt man also eine dem Wind-
feld entsprechende ozeanische zyklonale bzw.
antizyklonale Zirkulation. Die teilweise ge-
schlossenen Strombahnen kommen jetzt durch
die topographische Fihrung in den einzelnen
Becken des Roten Meeres zustande. Die Voraus-
sagen dieser einfachen Theorie stimmen mit
den Beobachtungsergebnissen recht gut liberein.

QUADFASEL, D.; The circulation of the Red
Sea. (in press)

in Karbe, Mi11 (ed.): The

Red Sea. Academic Press (1986)
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SATELLITENBEOBACHTUNGEN ATMOSPHARISCH BEDINGTER ANDERUNGEN DER

OBERFLACHENTEMPERATUR DES OZEANS
Lothar Stramma

Institut fiir Meereskunde, Universitidt Kiel
Diisternbrooker Weg 20, 2300 Kiel

1 ZUSAMMENFASSUNG

Satellitenbeobachtungen im Infrarotbereich
zeigen eine Erwdrmung der Ozeanoberfliche
im Tagesgang und eine Abkiihlung der Ober—-
fldche nach dem Durchzug von Hurrikans.
Beide Effekte konnen eine Amplitude von
mehr als 3°C aufweisen und sind eng an

atmosphdrische Bedingungen gekoppelt.

2 EINLEITUNG

Die Oberflichentemperatur des Ozeans kann
mit Hilfe von Satellitendaten aus Strah-
lungsmessungen im Infrarotbereich berech-
net werden. Im folgenden werden Beobach-
tungen sowohl von der Erwdrmung des Ozeans
im Tagesgang als auch von der Abkiithlung
nach dem Durchzug von Hurrikans im west—
lichen Nordatlantik gezeigt. Die Abhingig-
keit der beiden Effekte von den atmosphi-

rischen Bedingungen wird untersucht.

3 DATEN

Bel den Satellitendaten wurden zwei Kanile
im Infrarotbereich des NOAA-7 Satelliten
zur Gewinnung der Ozeanoberflichentempera-
tur benutzt. Die Daten wurden in bezug auf
die atmosphdrischen Einfliisse und die Ab-
hidngigkeit des Neigungswinkels bei der
Strahlungsmessung korrigiert (CORNILLON
und STRAMMA, 1985), Fiir die Untersuchung
der Tagesginge wurden zusitzlich Verglei~
che mit einem Temperatursensor 0.6 m unter
der Meeresoberfliche durchgefiihrt. Der
Temperatursensor waf an einer Oberfldchen-
verankerung in der Sargasso See bei 34°N,
70°W befestigt (BRISCOE und WELLER, 1984).
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4 TAGESERWARMUNG

GroBe Tagesschwankungen der Oberflidchen-
temperatur werden bel starker Einstrahlung
und gleichzeitig schwacher Windstidrke er-
zeugt. In der westlichen Sargasso See wer-
den diese Bedingungen gewdhnlich im Riicken
des Azorenhochs gefunden. Tagesginge bis
zu 3.5°C wurden in den Satellitendaten be-
obachtet und kdnnen in Modellrechnungen
simuliert werden (STRAMMA et al., 1986b).
Die Tagesginge bei 34°N, 70°W zeigen gute
Ubereinstimmung zwischen den Temperatur-—
werten aus Satellitendaten und jenen des
Sensors 0.6 m unter der Meeresoberfliche.
Nur der oberste Meter des Ozeans wird im
Tagesgang erwdrmt, wobei aber Gebiete bis
zu 300000 kmZ elne Temperaturerhdhung von

mehr als 1°C aufweisen kdnnen.

5 HURRIKANS

Hurrikans sind Tiefdruckgebiete von mehre-
ren hundert Kilometern Durchmesser, die
Windgeschwindigkeiten von mehr als 33 m/s
aufweisen. Bel solch starken Winden wird
die Deckschicht des Ozeans durch irrever—
sible Vermischung mit der Sprungschicht
vertieft. Dies fithrt zu einer Abkiihlung
der Deckschicht. Fiir alle 13 Hurrikans im
westlichen Nordatlantik zwischen September
1981 und Dezember 1984 wurde eine Abkiih—
lung der Meeresoberfliche von etwa 400 km
Breite entlang der Hurrikanbahn beobach-
tet. Das Maximum der beobachteten Tempera-—
turerniedrigung liegt bei 3.5°C. Die Ab-
kithlung kann bis zu 16 Tage nach Durchzug

des Hurrikans nachgewiesen werden. Abbil-



dung 1 zeigt die fiir Hurrikan HARVEY im
September 1981 in Satellitenbildern beob—
achtete Abkiihlung der Meeresoberfliche.
HARVEY zieht als isoliertes Tiefdruckge-
biet durch den Riicken des Azorenhochs.
Dies fiihrt dazu, daB bereits 600 km vom
Zentrum des Hurrikans entfernt die Wind-
geschwindigkeiten gering sind und eine
Tageserwidrmung von mehr als 1° gefunden
wird (Abb. 1).
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6 SCHLUSSBEMERKUNG

Die Untersuchung von Satellitenbildern der
Meeresoberfldche muB mit groBer Sorgfalt
erfolgen, damit Strukturen wie die Tages-
erwirmung oder die Abkﬁhlung durch
Hurrikans nicht zu Fehlinterpretationen
filhren. Die Kombination von Satellitenbil-
dern mit in-situ Messungen im Ozean sowie
mit Wetterbeobachtungen erscheint als ein
wertvolles Verfahren zur Untersuchung der
Wechselwirkung zwischen Atmosphire und

Ozean.

Abb. 1: Luftdruckverteilung in hPa (dicke
Linien) und Windbeobachtungen am 15, Sep—
tember 1981, 24 GMI'., Bahn des Hurrikans
HARVEY als dicke Linie mit Kreisen in 24 h
Abstand, beginnend am 13. September. Das
Gebiet der Tageserwdrmung der Ozeanober—
fliche am 15. September von 1 und 2°C wird
in diinnen Linien gezeigt. Entlang der Bahn
von HARVEY ist die Abkiihlung der Ozeanober—
fliche ndrdlich von 20°N von mehr als 1°C
gepunktet und von mehr als 2°C gestrichelt
gekennzeichnet (nach STRAMMA et al.,
1986a).

Preliminary results from the Long
Term Upper Ocean Study (LOTUS).
Dyn. Atmos. Oceans, 8(1984), 243-265,

The distribution of diurnal sea
surface warming events in the western
Sargasso Sea. J. Geophys. Res,, 90
(1985), 11811-11815.

Satellite observations of sea surface
cooling by hurricanes. J. Geophys.
Res., (1986a), im Druck.

Large diurnal sea surface temperature
variability. Satellite and in situ
measurements. Je. Phys. Oceanogr.

(1986b), im Druck.
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EINE STATISTISCHE METHOLE

Detlef Carius

Freie Universi<.dt Berlin,

Wissenschaften,Fachrichtung Meteorologie

1 EINLEITUNG

In den letzten Jahren sind auf Grund
eingeschrdnkter Verwendbarkeit von
"GauBmodellen (u.a.:keine kurzzeitige
Ausbreitung, keine Freisetzung von
Schadstoffen in Bodenndhe) bzw. unbe-
friedigender Annahmen in den K-Modellen
(neben Problemen numerischer Art in
beiden Modellvarianten) alternative
Wege beschritten worden (Random Walk -
Modelle), die Ausbreitung von Schad-
stoffen in der Luft zu modellieren.
(z.B.:HALL 1975;LAMB 1979;ZANETTI 1981)
In diesem Zusammenhang hat WARNEMUNDE
(1986) eine Gleichung fiir den turbulen-
ten Teilchentransport entwickelt, die
auf Teilchenbilanzierung beruht. Die
Koeffizienten dieser Gleichung haben
lokale Bedeutung und sind aus Messungen
direkt bestimmbar.

Eine LOsung der Gleichung erhdlt man
mit Hilfe der Monte-Carlo Methode,bei
welcher ein zur Modellgleichung analo-
ges Modell konstruiert und eine geeig-
net groBe Anzahl von Versuchen gerech-
net wird.Methoden dieser Art sind in
der Neutmnenphysik und bei Strahlungs-
rechnung zur Anwendung gekommen und bei
der immer gr&Ber werdenden Rechenge-
schwindigkeit der GroBrechenanlagen

problemlos durchfiihrbar.
2 THEORIE

Zundchst werden Teilchenbewegungen im
Turbulenzfeld n&herungsweise durch

stlickweise aneinandergesetzte,geradli-
nige Bewegungen ersetzt. Die Aufeinan-

derfolge der geradlinigen Bewegungen
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ZUR IMMISSIONSPROGNOSE

Institut fir Geophysikalische

wird statistisch betrachtet. Die Bewe-
gungen werden durch vorgegebene kleine
ZeitmaBe t; festgelegt. Ubergangswahr-
scheinlichkeiten beschreiben die statis-
tischen Fluktuationen der Geschwindig-
keit. Die betrachteten Fluktuationen
beschrdnken sich auf solche der Bewe-
gungsrichtungen, wobei der Geschwindig-
keitsbetrag jeweils vorgegeben ist. Die
hieraus entstehende Transportgleichung
flir eine Teilchenverteilung in Abhdngig-
keit der Bewegungsrichtungen wird einem
Grenzprozess unterworfen.(t; ->0) Damit
wird auch die Ndherung iiber Polygonzlige
einem Grenzprozess unterzogen. Die all-
gemeine Transportgleichung der turbulen-
ten Diffusion lautet dann:

g%Jr[‘tu(tRH\v]-aEé = "

1

o +{ (04
TR o )

“.mit der TeilchenverteilungsfunktionFJ(&Q&L

wobei die ledm) Kugelfunktionen dar-

stellen und die £ Entwicklungskoeffi-

zienten von £ nacimEntwicklung durch
Kugelfunktionen.

In diesem Zusammenhang entsteht eine lo-
kale Ubergangswahrscheinlichkeit der
Bewegungsrichtungen stationdr turbulen-

ter Felder durch

weg(t.Qo.ﬂ;\ = (l)

@ _ (gl t 2 *

z Q 2 te llf—;_"“ Z ’pe“ (QD)T)QM‘ (Qs)

e:o LR 3
u&ebedeutet die Wahrscheinlichkeitsdich-
te,daB nach dem Auftreten einer Bewe-
gungsrichtungsao zur Zeit tO t Sekunden
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Verteilung im Falle einer neutral geschichteten Atmosphi#re (QuellhBhe:150m)

spdter eine vorgegebene Bewegungsrich-
tungggs erscheint. v und tEsind meBbare
GréBen (tE—Euler-Timescale).

3 DIE MONTE-CARLO METHODE

Die L&sung der Transportgleichung er-

folgt mit Hilfe der Monte-Carlo Methode.

Bei dieser Methode geht man von der An-

nahme aus, daB der Ablauf in einem Sys-

tem einem Zufallsexperiment entspricht,
welches durch ein &dquivalentes Systemmo-
dell beschrieben werden kann.Die Monte-

Carlo Methode erfordert die Konstruk-

tion der Teilchenbahnen einzelner Par-

tikel bis zum Ende der vorgegebenen Mo-
dellzeit. Die Ubergangswahrscheinlich-
keiten zur Ermittlung der neuén Bewe-

gungsrichtung werden aus Gleichung (2)

berechnet.

Vorteile der Monte-Carlo Methode:

- man bendtigt kein Gitternetz; keine
Fehler durch kiinstliche numerische
Diffusion (Diskretisierungsfehler)

- keine beschrédnkenden physikalischen
Annahmen

- Simulation der Wirkung inhomogener
Topographie mdglich

- der meteorologische Input sollten ak-
tuelle Messungen sein (zur Bestimmung
von v und tE)

Nachteil der Monte-Carlo Methode:

- alle Ergebnisse sind statistischer
Natur, d.h.,der Unterschied zwischen
exakter L&sung und gefundener Vertei-
lung ist eine Zufallsvariable.

Es ist jedoch mdglich, den Fehler abzu-

schitzen. Die Gr&B8e des relativen sta-

tistischen Fehlers ist umgekehrt pro-

portional zur Quadratwurzel der Anzahl

simulierter Partikel.
4 ERSTE ERGEBNISSE

Die ersten Modellergebnisse (siehe Abb.)
ergeben im Fall einer neutral geschich-
teten Atmosphdre mit einem Potenzansatz
fir die vertikale Windverteilung und
entsprechenden Ansitzen fiir s, 0y ,0%
(HANNA 1982) eine realistische Vertei-
lung.In der Zukunft wird das Modell
seine Stdrken durch Verifikation mit
Hilfe von Daten aus entsprechenden

Messungen beweisen miissen.
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DIE ENERGIEBILANZEN VON AUSGEWAHLTEN OBERFLACHENARTEN IM STADTGEBIET VON MOUNCHEN

Richard Amtmann und Helmut Mayer

Lehrstuhl fiir Bioklimatologie und Angewandte Meteorologie der Universitdt Miinchen

1 EINLEITUNG

Die Energiebilanz von urbanen Oberflachen bil-
det eine wesentliche Grundlage fiir die Erkld-
rung von Phanomenen des Stadtklimas, wie z.B.
der urbanen Warmeinsel (OKE, 1982). Dabei wird
die urbane Grenzschicht hdufig in die "Urban
Canopy Layer" (= UCL) und die dariiberliegende
"Urban Boundary Layer" (= UBL) unterteilt.

Im Rahmen des Forschungsvorhabens STADTKLIMA
BAYERN wurden u.a. auch die Energiebilanzen von
verschiedenen urbanen Oberfldchenarten - inner-
halb der UCL - in Minchen untersucht.

2 METHODIK
Die Energiebilanzgleichung einer Oberfldche lau-
tet:

Rn +B+L+V 0

mit Rn als Strahlungsbilanz, B als Bodenwdrme-
strom, L als Strom fiihlbarer Warme und V als
Strom latenter Warme. Bei STADTKLIMA BAYERN
wurden Rn und B direkt gemessen.vZur Bestim-
mung von L und V wurden herkommliche Profilmes-
sungen durchgefiihrt. Die Berechnung von L und

V erfolgte liber die Anwendung von SVERDRUP-Me-
thode bzw. aerodynamischer Methode auf die Pro-
fildaten. Der EinfluB der atmospharischen
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Abb. 1: Tagesgdnge der Energiebilanzterme Rn’ B,

L und V sowie des Bowen-Verhiltnisses L/V fiir

die urbane Oberfléachenart ‘Granitplatten’
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Abb. 2: Tagesgdnge der Energiebilanzterme Rn’ B,

die Oberfldchenart 'Wiese'’

Schichtung war bei den Profilansdtzen beriick-
sichtigt. MeBtechnische und methodische Einzel-
heiten sind ausfiihrlich bei BAUMGARTNER et al.
(1984) zusammengestellt.

3 ERGEBNISSE

In Abb. 1 und Abb. 2 sind die Energiestrome von
zwei verschiedenen Oberfldchenarten im Stadtge-
biet Miinchens dargestellt. Hierbei handelt es
sich um eine Wiese am nordlichen Stadtrand und
um einen mit Granitplatten bedeckten, freien
Platz in Zentrumsndhe. Obwohl die Globalstrah-
lung in beiden MeBperioden in etwa gleich groB
war, ergaben sich bei den 'Granitplatten' um
durchschnittlich 100 Wm'2 kleinere Rn-werte als
bei der 'Wiese'. Der hauptsdchliche Grund dafiir
lag bei der um bis zu 15 K htheren Oberfldchen-
temperatur der 'Granitplatten'. Der Bodenwdrme-
. strom war bei der 'Wiese' aufgrund bodenphysi-

kalischer Eigenschaften im Mittel um knapp den

Tfl T ] T I L LA A L] LI I LI l
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T T T T T T T | T I T I T l T T
2200 ' 2600 200 400 600 800 Uhr MEZ
4 | 5.6.1985

L und V sowie des Bowen-Verhaltnisses L/V fiir

Faktor 2 kleiner als bei den 'Granitplatten'.
Auf den ersten Blick liberraschend sind die Er-
gebnisse fir L und V iiber den 'Granitplatten',
denn hier hdtte man ein Bowen-Verhdltnis groBer
als 1.0 und damit 1 grdBer als V erwartet. Die-
ses Resultat konnte, wie bei OKE und MCCAUGHEY
(1983), auf einen Oaseneffekt zurlickzufiihren
sein.
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NUMERISCHE SIMULATION TURBULENTER DIFFUSION UBER UNEBENEM GELANDE

Michael Wamser und Hans-Dieter Haenel

Institut fir Meteorologie und Klimatologie der Universitdt Hannover

1. Einleitung

Die Probleme der Luftverschmutzung
haben in den letzten Jahren stark an
Aktualitdt gewonnen. Um die Risiken
durch anthropogene Emissionen gering
zu halten, ist eine gewissenhafte Ab-
schdtzung bestehender und eine Progno-
se zukilinftiger Schadstoffbelastungen
erforderlich. Numerische Modelle, mit
denen die Ausbreitung von Luftbeimeng-
ungen in der Atmosphdre simuliert wird,
haben sich zu diesem Zweck als nilitz-
liche Hilfsmittel erwiesen.

Die Modellstruktur eines den statisti-
schen Prozeduren zuzuordnenden Monte-
Carlo-Modells sollen vorgestellt und
die Resultate der Simulationen denen
aus Windkanalexperimenten gegeniiberge-
stellt werden. Der Str&mungs- und
Turbulenzzustand der Modell- und Kanal-
Atmosphdre waren jeweils stationdr und
topographisch beeinfluBt.

2. Beschreibung des Modells

Das verwendete Monte-Carlo-Modell
dhnelt technisch den Modellen von Ley
(1982) und anderen. Aus den advektiven
Verlagerungsanteilen U und w sowie den
turbulenten Anteilen u“und w”werden
die Trajektorien individueller Parti-
kel berechnet. x und z entsprechen den
kartesischen Koordinaten der Partikel-
positionen.
x(t+At)=x(t) + u(x,z)*At + u'(x,z,t) At
(1a)
z(t+At) =z (t) + w(x,z) At + w'(x,z,t) At
(1b)
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Die turbulenten Fluktuationen zum
Zeitpunkt t+At sind Produkte von
Markov-Ketten.

u' (t+At)=u'(t)*R + V/1-R?+0 *X (2a)
w' (t+At)=w'(t) 'R + /1-R2°0w-Q
(2b)

+ (1—R)-T-30;/az
x und Q symbolisieren normalverteilte
zufallszahlen mit Mittelwert 0 und
Standardabweichung 1. Die Lagrangesche
Autokorrelationsfunktion R erhdlt ein-
en exponentiellen Ansatz.
R(At)=exp(-At/T) (3)
Fiir die Simulation werden der Lagrange-
sche Zeitscale der Turbulenz T sowie
die Standardabweichungen der fluktua-
tiven Beitrdge o und O iiber die loka-

le Schubspannungsgeschwindigkeit u,

parametrisiert.

ou(x,z)=2.3-u*(x,z) (4a)
o (x,z)=1.3u,(x,z) (4b)
w

T (x,2)=0.59°1(2) /u, (x,2) (4c)

Die Variable 1 steht fiir den bekannten
Blackadarschen Mischungsweg. Aus einer
gro8en Anzahl berechneter Partikeltra-
jektorien wird filir das betreffende
Teilchenensemble dessen nach Raum und
Zeit aufgel&ste Verteilung aufgestellt.

3. Simulation der Diffusion iliber
unebenem Gelinde

Die Strdmungsvorgaben fiir das Ausbrei-
tungsmodell liefert ein nicht hydro-
statisches Mesoscale-Modell. Aus Griin-
den der Vergleichbarkeit und Verein-
fachung beschr&nkt sich die Simulation
in neutraler Schichtung auf eine zwei-
dimensionale Strémung iiber einen

einzelnen gauB8fdrmigen Hiigel mit einer



Maximalh8he h=120m und einer mittleren
Flankenneigung von 1/8. Der Strdmungs-
antrieb wird mit einem geostrophischen
wind von 10m/s, die Bodenrauhigkeits-
ldnge mit 10cm vorgegeben. Unter die-
sen Vorgaben erh&dlt die modellierte
strémung die aus Beobachtungen und
anderen Modellen bekannten inhomogen-
en Strdmungscharakteristika, wie sie
u.a. bei Detering (1985) beschrieben
sind.

Die Diffusionsrechnungen wurden fir
verschiedene Quellhdhen durchgefiihrt,
wobei ein kontinuierlicher Emittent
jeweils entweder im Luv oder im Lee
des Hiigels plaziert wurde.

Fiir eine Luvquelle mit einer Quellh&he
H=120m zeigt Abbildung 1 exemplarisch
die resultierende Konzentrationsver-
teilung. Wihrend die Achse der Schad-
stoffahne qualitativ der Stromlinie
aus dem Quellpunkt folgt, weitet sich

die Fahne zusehens auf.

Abb.1: Simulierte normierte Konzentra-

tionsverteilung fiir eine 120m
hohe Quelle im Luv des Hiigels

Ein Vergleich der Bodenkonzentrationen
in vom Hindernis gest®rten Situationen
mit denen aus entsprechenden Simula-
tionen in ebenem Geldnde zeigt sowohl
fiir die im Luv als auch im Lee gelege-
nen Quellen eine ‘allgemeine Erh&hung
der Bodenwerte im betrachteten Dif-
fusionsraum. Dieser Befund stimmt
qualitativ mit Ergebnissen aus Wind-
kanaluntersuchungen von Snyder (1983)
_und anderen {iberein. Das Verhdltnis

der maximalen Bodenkonzentrationen der

ebenen zu den unebenen Fédllen defi-
niert Snyder (1983) als MaB fiir den
relativen EinfluB eines Hindernisses
auf die Imission. Die so bestimmten
Verstdrkungsfaktoren aus den Monte-
Carlo-Simulationen und den Windkanal-
experimenten am sogenannten "hill 8"
von Snyder (1983) werden gegeniiberge-
stellt. Beide Untersuchungsergebnisse
weisen unter dem HinderniseinfluB ein
Anwachsen der Bodenkonzentrationen
auf, allerdings ergeben sich groéBere
Unterschiede flir Quellen im Lee des
Higels.

Die Ubereinstimmung der beobachteten
Strukturen mit den Modellresultaten
deutet an, daB ein Monte-Carlo-Modell
in komplexen Strdmungssituationen er-
folgreich angewendet werden kann, je-
doch in inhomogenen Turbulenzbeding-
ungen einer verbesserten Formulierung

der Turbulenzparameter bedarf.
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EINSATZMOGLICHKEITEN DES WINDKANALS BEI DER LOSUNG MIKROMETEOROLOGISCHER
PROBLEME

Michael Schatzmann und Gert Konig
Meteorologisches Institut
Universitdt Hamburg

A. Lohmeyer
Ingenieurbiiro Dr.-Ing. A. Lohmeyer
Karlsruhe

1 EINLEITUNG

Trotz groBer Fortschritte in der numerischen
Modellierung gibt es in der Meteorologie noch
eine Vielzahl von Problemen, fir die sich auf
mathematischem Wege LOsungen entweder nicht
oder nur mit unverhdltnismdfig hohem Aufwand
finden lassen. Dies trifft insbesondere auf die
Behandlung kleinskaliger, durch horizontale Ab-
messungen von nur wenigen Kilometern gekenn-
zeichnete Vorgdnge zu. In den grundlegenden
Erhaltungsgleichungen der Stromungsphysik ent-
fallen dann zwar die Coriolisterme und es kann
in der Regel divergenzfrei gerechnet werden.
Die numerische L&sung der Gleichungen bleibt
dennoch aufwendig, da - anders als bei grofiska-
ligen und vielen mesoskaligen Phanomenen - die
Bewegungsgleichung in Vertikalrichtung nicht
mehr hydrostatisch approximiert und Strémungs-
hindernisse nicht mehr als Rauhigkeit paramete-
risiert werden dirfen. Das durch Geldndeun-
ebenheiten oder Bebauungen gestdrte Wind- und
Druckfeld ist vielmehr hoch aufzuldsen, was
hdufig zu einem Speicherplatz- und Rechenzeit-
bedarf fithrt, wie er selbst von den groRten der
derzeit verfligbaren Computer nicht mehr be-
friedigt werden kann, Als Alternative bietet
sich die Analogmodellierung der Vorgdnge im
Windkanalversuch an.

2. NACHBILDUNG DER GRENZSCHICHT
IM WINDKANAL

Die Mehrzahl der in der Praxis interessierenden
kleinskaligen Vorgidnge spielen sich in Boden-
ndhe, also innerhalb der atmospharischen Grenz-
schicht ab. Der Nachbildung einer moglichst na-
turdhnlichen Grenzschicht im Windkanal kommt
daher im Modellversuch ganz besondere Bedeu-
tung zu.

Bild 1 zeigt die Seitenansicht eines zur Erzeu-
gung neutraler Grenzschichten geeigneten mi-
krometeorologischen Windkanals, Hierbei handelt
es sich um ein Versuchsgerdt von ca. 16 m L&n-
ge, das im wesentlichen aus einer Einlaufdise,
Turbulenzsieben, einer 7.5 m lange Anlauf-
strecke, einer 4 m langen MeBstrecke, einem
Uberfithrungsstiick sowie einem Radialgebldse
besteht, Der Strémungsquerschnitt ist in der An-
lauf- und MeBstrecke 1.5 m breit und 1 m hoch,

Der Windkanal arbeitet im Saugbetrieb, um St&r-
wirkungen des Gebldses auf die Strdmungsver-
hdltnisse im Kanal mdglichst auszuschliefien,
Druckgradienten in Windrichtung werden mit
Hilfe einer verstellbaren Zwischendecke ausge-
glichen, Damit wird erreicht, daB, wie in der
Atmosphédre oberhalb der Reibungsschicht auch,
der Geschwindigkeitsvektor parallel zu den Iso-
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Bild 1: Grenzschichtwindkanal des Meteorologi-
schen Instituts der Universitdt Hamburg.

baren gerichtet ist und sich eine Gleichgewichts-
grenzschicht konstanter Hohe einstellen kann.
Die Drehung des Windvektors mit der Hohe kann
allerdings nicht realisiert werden, Die durch eine
Potenzfunktion anzundhernde vertikale Ge-
schwindigkeitsverteilung wird erzeugt, indem die
nach Passieren der Einlaufdiise zunichst gleich-
férmige und turbulenzarme Strémung durch soge-
nannte Wirbelgeneratoren und iiber Rauhigkeits-
elemente geschickt wird (Bild 2), Die Wirbelgene-
ratoren verbauen den Stromungsquerschnitt unten
stirker als oben und formen damit das Grenz-
schichtprofil vor, bevor die durch Bodenrauhig-
keit erzeugte Scherturbulenz in die Strdmung
hineinwachsen kann,

T
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Bild 2: Erzeugung eines Grenzschichtprofils im
Windkanal (Prinzipskizze, aus IRWIN, 1981).

Solange die Reynoldszahl der Grenzschicht einen
unteren kritischen Wert nicht unterschreiret, las-
sen sich auch die Turbulenzeigenschaften der



neutral geschichteten Grenzschicht in guter
Néherung nachbilden. Bild 3 zeigt dies fiir die
Vertikalprofile der Schwankungsgeschwindigkei~
ten sowie fiir das Spektrum.
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Bild 3: Vergleich der in einer Windkanalgrenz-
schicht gemessenen Vertikalprofile der Schwan-
kungsgeschwindigkeiten sowie eines Spektrums
mit ;\Jaturdaten (aus ROBINS, 1979, und NEAL,
1982).

Systematisch kleinere Werte werden allerdings
fir mit der Lateralkomponente des Windes gebil-
dete Korrelationskoeffizienten registriert (Bild
4), Sie sind darauf zuriickzufiihren, daB im Labor
niederfrequente, auf Windrichtungsschwankungen
basierende Anderungen der v-Komponente nicht
vorhanden sein konnen. In Ausbreitungsmodell-
versuchen hat das zur Folge, daB die Breiten-
entwicklung von Abgasfahnen im Zeitmittel zu
gering ausfdllt und sich etwas zu hohe Boden-
konzentrationswerte einstellen.

Im Vortrag werden weitere Turbulenzmessungen
vorgestellt und mit Naturdaten verglichen.

10 N
- N © Natur
= 08 \\_é\{;\ u-Komponente<y yin dianal |
G AN N v-Komponente<= Natur
‘N \ 'q\\\\ = Windkanal
= .
S 06 NP v
o N o= e
3 N~ T
c N . S~
& 04 M \\b- ==t
=] ~.
K] "N -
£ 02 L
2 ~—~
- —
0 N

0 20 ' 30 tm) 0
Abstand zwischen den Meflstellen

=)

Bild 4: Vergleich von im Windkanal gemessenen
Autokorrelationskoeffizienten mit Naturdaten
(aus TEUNISSEN, 1982).

3, ANWENDUNGSBEISPIELE

Windkanalversuche haben sich in allen Bereichen
der Stromungsphysik als niitzliches Hilfsmittel
zur Losung komplexer Probleme erwiesen, so in
der Aerodynamik bei der strémungstechnischen
Optimierung von Fahrzeugkarosserien oder von
Profilen fiir Tragfligel und Turbinenschaufeln, im
Bauingenieruswesen bei der Ermittlung von wind-
erzeugten Bauwerksschwingungen oder von Wind-
lasten auf Bauwerke, in der Klimatechnik bei der
Positionierung der Frischluft- und Abluftsffnun-
gen an Geb&duden und im MeBwesen bei der Be-
stimmung von Mindestabstanden zwischen MeB-
fihlern und Stromungshindernissen bzw. der Er-
mittlung von Korrekturfaktoren fir in gestdrten
Windfeldern aufgenommene Mefwerte.

Im Bereich der Mikrometeorologie spielen Modell-
versuche vornehmlich bei der L&sung stadtklima-
tischer und umweltmeteorologischer Fragestellun-
gen eine Rolle, Im Ergédnzungsvortrag (KONIG
und SCHATZMANN, 1986) wird ein konkreter
Anwendungsfall, die Ausbreitung stérfallartig
freigesetzter schwerer Gase in bebautem Gebiet,
exemplarisch vorgestellt. Die im Windkanal ge-
wonnenen Ergebnisse werden mit NaturmeRdaten
verglichen, Modell/Naturvergleiche fiir weitere
Anwendungsbeispiele sind in SCHATZMANN, KO-
NIG und LOHMEYER (1986) zu finden.
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AUSBREITUNG STORFALLARTIG FREIGESETZTER SCHWERER GASE

Gert Konig, Michael Schatzmann

Meteorologisches Institut der Universitdt Hamburg

1 EINLEITUNG

In standig steigendem Mafle werden grofe Gas-
mengen transportiert und gelagert. Die Handha-
bung dieser haufig verflissigten und unter
hohem Druck befindlichen Gase, wie zB, Butan,
Propan, Ammoniak etc, ist aufgrund ihrer
Brennbarkeit oder Giftigkeit mit Sicherheitsrisi-
ken verbunden, die es zu minimieren gilt, Die
meisten dieser Gase sind wegen ihres Molekular-
gewichtes oder ihrer geringen Temperatur, die
sie bei einer storfallbedingten Freisetzung an-
nehmen wiirden, schwerer als Luft,

Die Ausbreitung schwerer Gase ist mit her-
kémmlichen Verfahren, die fiir neutrale bis
leichte Gase entwickelt worden sind, nicht be-
rechenbar, Dies fiihrte in den letzten Jahren zur
Entwicklung spezieller Schwergasmodelle, die
iiber unbebautem Geldnde zB, nach Untersu-
chungen von WHEATLEY ET AL (1985) mit eini-
gem Erfolg eingesetzt werden k&nnen, Numeri-
sche Modelle fiir die Ausbreitungsvorhersage
schwerer Gase in bebauten Gebieten befinden
sich zwar in der Entwicklung, ihr Einsatz bei
der Losung praxisnaher Fragestellungen ist je-
doch vorerst nicht zu erwarten.,

Als Alternative bietet sich die physikalische
Modellierung in einem Windkanal an, Dort lassen
sich zu geringen Kosten unter kontrollierbaren
Laborbedingungen auch die Auswirkung von Hin-
dernissen auf die Ausbreitung storfallartig frei-
gesetzter schwerer Gase systematisch untersu-
chen.

2 PHYSIKALISCHE MODELLIERUNG
2.1 Modellgesetze

Bei der Simulation von Stromungsvorgingen im
Windkanal sind bestimmte Modellgesetze einzu-
halten, die iiblicherweise liber eine Dimensions-
analyse gewonnen werden. Diese Vorgehensweise
wird nachfolgend vereinfacht fiir den Fall einer
spontanen Freisetzung eines Schwergasvolumens
Vo unter Normalbedingungen hergeleitet,

Die lokale Verdiinnung X=Ac/Acy (Ac ist
die ¢rtliche undd ¢, die an. der Einleitungsstel-
le vorhandene Konzentrationsdifferenz zur Um-
gebung) ist eine Funktion der in Gleichung (1)
aufgefiihrten Gréfen, wobei g die Erdbeschleu-
nigung, f, und y, die Dichte bzw. die Viskositdt
des schweren Gases, Vo = 7rr, 2ho das Anfangs-
volumen der Schwergaswolke, n der Profilexpo-
nent der Grenzschichtstromung und uag die Um-
gebungsgeschwindigkeit in Referenzhshe ¢ sind
(siehe Bild 1).
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Bild 1: Definitionsskizze

In Fallen, in denen Hindernisse die Schwergas-
ausbreitung beeinflussen, miissen deren geometri-
sche Abmessungen (z.B. 14 , 1, und Porositit @
in Bild 1) zusdtzlich mitbetrachtet werden. Mit
Hilfe der in den Gleichungen (2a-c) definierten,
fir das Problem charakteristischen Lé&ngen-,
Zeit- und GeschwindigkeitsmaBe 1iBt sich Glei-
chung (1) in die dimensionslose Gleichung (3)
tiberfihren, Dabei ist g' = g A% /£ die mit der
anfinglichen Dichtedifferenz 47, = £ - £ ge-
wichtete "effektive" Erdbeschleunigung.

X=f (X9 2)8 PyH,V,n £,H,
1 oo’ o a’ a

(1)
uaR’ J’ 11’ 12’ ¢)
1/3 _ al/2 i
L=V T = (Lci/g) (2a-b)
1/2
Uy =0y g") (2¢)
A %o Lci Uci Yar
X = f (==, - = a5
2 Lci’ Lci, Lci’ :f’a’ lJo; fé Uci’
3)
LCi uaR n d _l_l_ ._l..z_ D)
’ ’
ua/ fa ’ Lci Lci’ I'ci’

Haben alle Terme in Gleichung (3) im Windkanal
dieselben Werte wie in der Natur, so sind die
Stromungen exakt Zhnlich und die Windkanaldaten
lassen sich direkt auf die Natur iibertragen.

Gleichzeitig alle Terme von Gleichung (3) im
Windkanal naturdhnlich zu halten ist weder mdg-
lich noch notwendig. Die Reynoldszahlen (Terme
5 und 7) sind in einem kleinmafBstablichen Modell
prinzipiell zu niedrig, was in der Praxis jedoch
keine Auswirkungen auf die Strémung hat, solan-
ge die Reynoldszahlen einen kritischen Wert
nicht unterschreiten, Die verbleibenden Terme in



Gleichung (3) sind durch ein maBstabgetreues
Modell in einem Grenzschichtkanal realisierbar.

2.2 MeRBtechnik

Das Erfassen hochgradig fluktuierender Schwer-
gaskonzentrationen setzt Sonden voraus, die in
der Lage sind auf kleinstem Raum Schwergas-
konzentrationen bis in den Promille-Bereich bei
Frequenzen bis Uber 10 Hz aufzuldsen, ohne die
Schwergasausbreitung selbst zu beeinflussen. Am
Meteorologischen Institut der Universitit Ham-
burg wurden Sonden mit entsprechenden Eigen-
schaften entwickelt. Sie sind im wesentlichen
zwangsbeliiftete HeiBfilme, deren Signale von
den thermischen Eigenschaften der an ihnen
vorbeistromenden Gase beeinflult werden. Die
Signale werden mit Hilfe eines Transientenre-
korders aufgezeichnet und rechnergestiitzt ver-
arbeitet. Das gesamte MeRsystem kann auch fiir
neutrale und leichte Gase verwendet werden.

3 MODELL-NATUR-VERGLEICH

Zum Nachweis der Giite der Windkanalmodellie-
rung wurden Ausbreitungsversuche nachgebildet,
die 1982 und 1983 auf Thorney Island (England)
in der Natur durchgefiihrt wurden (McQUAID,
1984, S. 129). Dort sind mit Hilfe eines zusam-
menfaltbaren Zeltes 2000 m? Gas mit einer
Dichte bis zu 4.2 mal schwerer als die der
Umgebungsluft spontan freigesetzt worden, Die-
ser Versuchsanordnung lag die Annahme zugrun-
de, daB der Inhalt eines Flussiggasbehdlters
plotzlich und ohne jegliche mechanische bzw,
thermodynamische Verzogerung verdampfen mé-
ge (worst case scenario).

Die Versuche wurden 165fach verkleinert im
Hamburger Windkanal jeweils flinfmal wieder-
holt. An Bild 2 ist beispielhaft zu erkennen, daf
die Windkanaldaten im Rahmen der natiirlichen
Variabilitdt der individuellen Versuchsabldufe
gut mit den Naturdaten Ubereinstimmen,

50.0 POSITION: X/L,= 3.96
r : Y/L,= 0.00
zu0.0F s Z/Lg= 0.03
T L e FULL SCALE
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a - W
<
= 20.0f j
o B ,J(\‘:
S10.0f %‘y 4
8 !
L
g,o& 3] LV el L A ”
0.0 20.0 40.0 60.0 80.0  100.0
TIME/T, (/)

Bild 2: Modell-Natur-Vergleich von Gaskonzen-
trationswerten an einem festen Ort in Abhan-
gigkeit von der dimensionslosen Zeit nach der
Freisetzung (Thorney Island Versuch 15).

4 AUSWIRKUNGEN VON HINDERNISSEN

Ahnlich befriedigend verliefen Model-Natur-Ver-
gleiche mit Hindernissen. Als Beispiel dafiir kann
der Thorney Island Versuch 20 herangezogen
werden, bei dem eine 5 m hohe undurchldssige
Wand im leeseitigen Halbkreis um den Freiset-
zungsort herum aufgebaut worden war. Bild 3
zeigt Messungen an einem Ort kurz hinter der
Wand. Im Gegensatz zu den Naturmessungen ist
es im Windkanal mdglich, unter identischen Rand-
bedingungen den Versuch mehrfach mit und ohne
Hindernis zu wiederholen, so daB die Wirkung von
Hindernissen eingehend studiert werden kann.
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Bild 3: Gaskonzentrationsverldufe an einem
festen Ort in Abhingigkeit von der dimensionslo-
sen Zeit nach der Freisetzung.

5 AUSBLICK

Die unendliche Vielfalt m&glicher Storfille mit
schweren Gasen ldBt sich mit Hilfe einer Uber-
schaubaren Anzah! von Windkanalexperimenten in
ihren Auswirkungen abschdtzen, Entflammbar-
keitsgrenzen kénnen direkt aus den Windkanalex-
perimenten mit Hilfe der Modellgesetze auf alle
praktisch relevanten MaBstibe umgerechnet wer-
den, Das Gefahrengebiet toxischer Schwergas-
storfdlle ist erheblich groBer und im Windkanal
meist nicht mehr komplett zu erfassen, Hier bie-
tet sich eine zweistufige Vorgehensweise an, wo-
bei in der ersten Stufe das komplexe Nahfeld
physikalisch im maRstiblich verkleinerten Modell
untersucht wird., Die dabei gewonnenen Ergebnis-
se sind dann die Eingangsdaten fir ein numeri-
sches Fernfeldmodell, das recht einfach gestaltet
werden kann, da es nicht mehr die anfdngliche
Schwere des Gases beriicksichtigen muf und kom-
plexe Hindernisstrukturen bereits als Rauhigkeit
parameterisieren kann,
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DER EISANSATZ IN ABHANGIGKEIT VON WOLKENPHYSIKALISCHEN

PARAMETERN

Hans-Eberhard Hoffmann, Roland Roth

DFVLR, Institut f. Physik d. Atmosphire, Oberpfaffenhofen, 8031

Dem Forschungsvorhaben 'Meteorologische
Vereisung' sind folgende Ziele gesetzt:
1. Festlegung der Flugbeschridnkungen
von Luftfahrzeugen infolge Vereisung
in Abhédngigkeit von meteorologischen
Parametern. Die Beschridnkungen wer-
den in drei bzw. vier Vereisungs-~
grade unterteilt. Meteorologische
Parameter sind: Wolkenphysikalische,
Wolken- und synoptische Parameter.
2. Uberpriifung von Vorhersagemethoden.
3. Uberpriifung von Eisansatzmodellen.

Zur Durchfihrung der erforderlichen
Untersuchungen ist ein Flugzeug vom
Typ Do 28 zum Vereisungsforschungs-
flugzeug ausgeriistet worden (Hoffmann
et al. 1985,
der Eisansatz an drei widhrend des Flie-

1.). Mit diesem kénnen

gens aus- und wieder einfahrbaren
Metallzylindern und an einer der Trag-
fldchen gleichzeitig mit den vereisungs-

Wessling

relevanten wolkenphysikalischen Para-
metern Flissigwassergehalt, Temperatur,
PartikelgréBe und Partikelphase bestimmt
werden. ‘

Die Ergebnisse bisher durchgefiihrter
Vereisungsfliige werden dazu benutzt,

um Aussagen liber die Abhédngigkeit des
Eisansatzes von wolkenphysikalischen
Parametern abzuleiten (Hoffmanh et al.
1985, 2.). Hierzu wird die Eisansatz-
dicke an den drei Metallzylindern mit
den Durchmessern 12,5; 25,0 und 50,0 mm

in Anstrémungsrichtung fiir einen nor-
mierten Wolkenflugweg von 10 NM genommen.
Der Einfluf der vereisungsrelevanten
wolkenphysikalischen Parametern auf den
Eisansatz unterhalb des Ludlam Limits
wird anhand der Regressionsgraden unter-
sucht, die die Eisansatzdicke an den
Zylindern als Funktion des Wertes fir
den Fliissigwassergehalt wiedergeben.

(s. Bild).

(o)}

(S}
[l

! 3
0,40 g/m” 0,50

LWC et

Die Eisansatzdicke E in Abh&ngigkeit vom Flilssigwasserge-
halt LWC an den drei Normzylindern @ 12,5; 25,0; 50,0 mm.
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Die Eisansatzdicke an den drei Zylin-

dern widchst linear mit dem Flissig-

wassergehalt bis zu Fllissigwasserge-

haltswerten kleiner 0,5 g/ms. Die Eis-

ansatzdicke ist umso gréBer, je klei-

ner der Zylinderdurchmesser ist.

Die Eisansatzdicken an den Zylindern

werden in Verbindung zu bestehenden

Vereisungsgrad- bzw. Flugbeschridnkungs-
definitionen gebracht (Vath, 1978;
1980; Hoffmann,
1985, 3.). Sie werden auBlerdem mit

Air Weather Service,

den Eisansatzdicken an der Tragfldchen-

vorderkante der Do 28 verglichen und

zur Erstreckung des Eisansatzes an

der Tragfldchenunterseite in Beziehung

gesetzt.
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EISANSATZBERECHNUNGEN AN ZYLINDRISCHEN STABEN NACH DEM BAIN-MODELL UND VERGLEICH MIT
EXPERIMENTELLEN ERGEBNISSEN (FUCHS, SCHICKEL, KALUZA, UWIRA, 1985)

Werner Fuchs, Heeresflugplatzkommandantur 202

Geophysikalische Beratungsstelle
Postfach G
8542 Roth 2

1. EINFUHRUNG

Zur Erforschung der Vereisung von Luft-
fahrzeugprofilen bei unterschiedlichen me-
teorologischen Bedingungen werden gezielte
MeBfliige in Zonen natiirlicher Vereisung
unternommen bzw. theoretische Modelle zur
Berechnung des Eisansatzes angewandt. Das
Modell von BAIN (1980) zur Berechnung des
Vereisungsgrades an zylindrischen Stdben
erfordert Kenntnis folgender Parameter:

- Luftdruck und Temperatur

- GroBe und Zahl der Wolkenelemente

- Stromungsgeschwindigkeit

- Durcﬁmesser der Stabe.

Zwischen 1974 und 1982 hat die Erprobungs-
stelle 61 der Bundeswehr mit einer Do 28
Flige in Zonen natiirlicher Vereisung zur
Messung dieser Parameter durchgefiihrt
(FUCHS und UWIRA 1982, sowie SCHICKEL
1980). Ein Vergleich der Ergebnisse mit

Berechnungen bietet sich somit an.

2. DAS BAIN-MODELL

M. BAIN (1980) vereinfacht das Modell von
CANSDALE und McNAUGHTAN (1977) zur Anwen-
dung in reinen Wasserwolken. Der nicht
spontan gefrierende Anteil des aufprallen-
den Wassers wird nicht beriicksichtigt.
AuBerdem soll Eisansatz den kreisfdrmigen
Profilquerschnitt nicht verandern. Zentra-
ler Punkt ist die Berechnung der Auftreff-
wahrscheinlichkeit E der Tropfchen:

1.8

_ 3 K
(1) E = 0.53 [log1o 8 Kol fur KO s 1
1.1
KO
(2) E= fir K_ > 1.1
1.1 o
1.223 + K
[e]
P de
= (4) K =
(3) K K/
9 u_D
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(5) w, = 1.718 1072 + 5.1 1078 ¢

A 1
(6) — =

o -0.027

0.087 Re(0-76 Re Y
(7 Re = p, Vd/u
_ -3

(8) P, =M, P/ (RT) [kg m 7]

Dabei ist:

Temperatur in Grad K

Temperatur in Grad C

|

Druck in Pa

|

Geschwindigkeit in m/s

i

Durchmesser des Profils in m

1}

Tropfchendurchmesser in m

Dichte von Wasser

VRV B T < U
§§\ 1
i

= dynamische Viskosit&dt der Luft

Q
}

Korrekturfaktor fiir Reynolds”sche
Zahlen kleiner 0,4
Luftdichte

= O
RS
i

= Molmasse trockener Luft

K = Tragheitskoeffizient

R = Ideale Gaskonstante

Mit Hilfe von E wird der Vereisungsgrad

R berechnet:
W
-2 -11
= v
(9) R =E LWC, {kg m s

Lwcf ist der Anteil an unterkiihltem Wasser,
welcher beim Aufprall gefriert. Er wird
iiber die Energiebilanz (LUDLAM 1951,

5. 663 -~ 666) berechnet.

3. VERGLEICHSERGEBNISSE

Mit den MeBergebnissen zweier Fliige im
vereisenden Hochnebel iiber Siidbayern am
22. Februar 1979 (siehe UWIRA, 1980) wurde
die Vereisungsgeschwindigkeit berechnet
und mit den Beobachtungen wahrend der
Fliige verglichen. Die Tabelle zeigt quan-

titative Ubereistimmung zwischen beobach-



tetem Eisansatz und den Berechnungen:

g

Liup b i el

- T : ) ek,

T

!
|
|
5 Euaka ; 1 R il PRI
I
!
!
|
|

Bild 2: Eisansatz am Triebwerksholm des
MeRflugzeuges (D=0,15 m).

Die Bilder 1 bis 3 lassen erkennen, daf

auch die Form des Eisansatzes richtig be- | pD = 0,15 m

rechnet ist. _“h\.: cn
-
_~|__._-_,__ aag - HInlTEN,

D = 8,82 n

800633M
3,cn ]
T

e el MINUTEN

Bild 3: Berechneter Eisansatz nach 25 bzw.
50 Minuten bei t=-7,5 Grad C,
P=860 nPa, V=61 m/s, LWC=1,2 g/cbm
und d=24 Mikron.

Die gute Ubereistimmung ermutigt zur

. . . . Weiterentwicklung des Modells nach BAIN in
Bild 1: Eisansatz am Seitenleitwerk und

einem Antennenbiigel (D=0,02 m). folgenden Punkten:
- Beriicksichtigung von Wolken der Misch-

phase,
- Bisansatz an symmetrischen Profilen bei
asymmetrischer Umstromung derselben und
- Beriicksichtigung des Run-Back-wWater.
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DER EINFLUSS DER PLANETAREN GRENZSCHICHT AUF DIE VERTIKALSTRUKTUR DER HORIZONTALSICHT
BIS 300M HOHE

Burkhard Pietzner

Institut fUr Meteorologie und Klimatologie, Universit&t Hannover

1  EINLEITUNG

Die Vertikalstruktur der Sichtweite wird durch
den vertikalen Gradienten der Aeroéolkonzentra—
tion und der relativen Feuchte (Fenn et al.,
1981; Hanel, 1980) bestimmt. Beide Parameter
hangen von der vorherrschenden Luftmasse und
der GrofBwetterlage ab. Das Sichtprofil ist ge-
rade in den unteren hundert Metern der Atmo-
sphare starken tages- und jahreszeitlichen
Schwankungen unterworfen, die durch die Vor-
ginge in der planetaren Grenzschicht erklart
werden konnen. Zur Untersuchung des Einflusses
der Grenzschicht auf das Sichtprofil und zur
Aufstellung einer Horizontalsichtklimatologie
wurde an einem FunkiUbertragungsmast in Nord-
deutschland vom Herbst 1982 bis zum Frihjahr
1985 kontinuierlich die Normsichtweite in den
Héhen 2m, 9m, 80m, 153m, 223m und 297m mit AEG-
Streulichtschreibern MS05 nach Ruppersberg
(1964) gemessen. Die Normsichtweite VN ist

nach Koschmieder (1925)

VN = -lne/a ,
wobei € der Kontrastschwellenwert des Auges
(=0.02) und a der Extinktionskoeffizient der

Atmosphére ist. Die Normsichtweite, die nur in

1A A~

der Horizontalen definiert ist, stimmt gut mit
der meteorologischen Sichtweite Uberein. Um
die Sichtweite mit der relativen Feuchte ver-
gleichen zu kénnen, wurden in den entsprechen-
den MeBniveaus zusdtzlich die Temperatur und
der Taupunkt erfaBt. Weiterhin gab ein Wolken-
hoéhenmesser AufschluB Uber die Hohe der Wol-
kenuntergrenze bis 1500m. Das gesamte Mefsy-
stem‘ist detailliert bei Pietzner et al. (1985)

beschrieben.

2  MESSERGEBNISSE

Das in den Jahren 1983 und 1984 gewonnene Da-
tenmaterial wurde beziiglich schneller Sichtan-
derungen sowie hinsichtlich der zeitlichen
Struktur des Sichtprofils in Abhangigkeit von
der GroBwetterlage untersucht.

2.1  SCHNELLE SICHTANDERUNGEN

Zeitliche Anderungen des Sichtprofils erfolgen
teilweise sehr rasch. Untersucht wurden schnel-
le Anderungen des Sichtprofils, die im Zusam-
menhang mit der Bildung und der Aufldsung von

Nebel sowie mit dem Durchzug von Fronten auf-

e 20 10, 20,30
o 100 Wao
= 20
@ 0
15" 18" 21 0 gh
Uhrzeit (MEZ) ——»
Abb. 1  Isoplethen der Sichtweite in km (29./30. 10. 1983).
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traten. In Abb. 1 ist exemplarisch die zeitli-
che Anderung des Sichtprofils wahrend einer
wolkenlosen Hochdruckwetterlage dafgestellt,
bei der wihrend der zweiten Nachthdlfte Nebel
(Sichtweite <1km) auftrat, dessen Obergrenze
rasch anstieg. Typisch fir Strahlungswetterla-
gen ist die gute Sichtweite oberhalb der Inver-
sions- bzw. Nebelobergrenze, die durch Absinken
und damit verbundene Abnahme der relativen
Feuchte hervorgerufen wird. Wesentlich groBere
zeitliche Anderungen des Sichtprofils sind beim
Durchzug von Fronten und dem damit verbundenen
Luftmassenwechsel zu beobachten. Die Sichtwei-
tendnderung verlduft bei Warmfronten (Sichtab-
nahme) i.a. langsamer als bei Kaltfronten
(Sichtzunahme), wobei alle MeBhohen nahezu
gleichzeitig (abhangig von der Frontneigung)

erfallt werden.

2.2  TAGESGANG DES SICHTPROFILS IN ABHANGIG-
KEIT VON DER GROSSWETTERLAGE (GWL)

Fir jede der im MeBzeitraum 1983-84 aufgetrete-
nen GWLs wurde ein mittlerer Tagesgang des
Sichtprofils erstellt, wobei eine Unterteilung
in Sommer- und Winterhalbjahr wegen der unter-
schiedlichen Sonnenauf- ('SR') und -untergangs-
zeiten ('SS') vorgenommen wurde. Aus Grinden
der Ubersichtlichkeit wurden Tagesgdnge mit
dhnlichen Strukturmerkmalen zusammengefaBt, so

dafl jeweils 5 Gruppen pro Halbjahr entstanden:

Sommer ! Winter
1. TRW, HM, BM, TB ! 1. WZ, WA, NWA
2. TRM, HB, NWA ! 2. HB, BM, SWA, HM
3. WZ, WA 1 3. SWZ, WS
4, T™ 1 4, TB, SA
5. NWZ ' 5. NWZ

In Abb. 2 ist ein mittlerer Tagesgang fir das
Sommerhalbjahr Gruppe 1, in Abb. 3 fir das Win-
terhalbjahr Gruppe 4 dargestelltl Diese beiden
Tegesgange weisen deutliche Unterschiede hin-
sichtlich der Amplitude, des vertikalen Gradi-
enten sowie des Sichtweitenbereichs auf, die
sich aus den fir die einzelnen GWLs typischen

Wettererscheinungen ergeben.

30 ———— 2m Hohe
9m Hohe
80m Hohe

________ 153m Hohe
_____ 223m Hohe
- —— —— = 297m Hohe

Sichtweite in km ——— g

T
12" 180" T 24,,;

s ! 1 gg !

Uhrzeit (MEZ) ———e——eim

Abb. 2  Mittlerer Tagesgang der Sichtweite in
Abhangigkeit von den GWLs TRW, HM, BM
und TB im Sommerhalbjahr.

25 -
£ 204
§ —_———— 2m Hohe
2 ———— 9m Hohe
2 80m Hohe
a4 Il 153m Hohe
————— 223m Hohe
——— — =~ 297m Hohe
10 ~
5 AT~ -
e
T h¥ T l?hl T an T T 2._”1
lgp ! lss |
Uhrzeit (MEZ) ——>
Abb. 3  Mittlerer Tagesgang der Sichtweite in

Abhangigkeit von den GWLs TB und SA im
Winterhalbjahr,
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OPERATIONELLE MESOSKALIGE CEILINGANALYSE UND -VORHERSAGE MIT HILFE STATISTISCH-

KLIMATOLOGISCHER METHODEN

Hans-=Joachim Pistorius
Amt flr Wehrgeophysik,Traben-Trarbach

1 EINLEITUNG

Fir das in der Abbildung dargestellte
Gebiet wurde eine operationelle,objek-
tive,rechnergestiitzte Ceilinganalyse
entwickelt.Analysezeitpunkte sind die
synoptischen Termine im Abstand von je
3 Stunden.Das Analysegebiet wird von
einem 100X80 Gitterpunkte (W—E,S—N)
umfassenden Gitternetz mit einer Ma-
schenweite von 25km liberdeckt.Die Oro-
graphie des Gitters enthdlt 15 HShen-
stufen (Tab.1).Die Ceilinganalyse
dient als Grundlage fir die Ceiling-
vorhersage,die Prognosen flir 12 sechs-
stiindige Zeitintervalle (von 3 bis 75
Stunden im voraus) liefern soll.

Abbildung
Analyse- und Vorhersagegebiet

2 DIE CEILINGANALYSE

2.1 Das Analyseverfahren

Die Analyse beruht auf der Korrektur-
methode.Als First-Guess wird die Vor-
analyse verwendet.Wenn diese nicht vor-
liegt,tritt eine HShe von 30hft {iber
Grund an allen Gitterpunkten an deren
Stelle.Tests haben ergeben,daB dieser
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First-Guess gleich gute Ergebnisse wie
andere aufwendigere First-Guess-Felder

liefert.
Tabelle 1 Orographiestufen
Klasse|mittlere Klasse |mittlere
Nr HShe [m] Nr HShe [m)
1 o 9 750
2 o¥ 10 | 1000
3 oV 11 | 1500
4 25 12 2000
5 100 13 2500
6 200 14 3000
7 350 15 3500
8 500

quasse 1=freie See, 2=Kiiste (See),
3=Kiiste (Landseite)

2.2 Gewichtsfunktion

Aus der Differenz zwischen der Beob-
achtung und dem First-Guess am ndchst-
gelegenen Gitterpunkt ergibt sich die
Korrektur,die dem First-Guess-Feld
innerhalb des EinfluBkrelses zuzuschla-
gen ist.Die Korrektur wird in Abhdngig-
keit von der Entfernung D zwischen der
Station und dem Gitterpunkt gewichtet:

Rz = 022 D£R
R =4 RT + kD
o D 2R
(R=EinfluBkreisradius; k=Parameter,
k>0)

2.3 Graphische Darstellung der Analyse
Die Analyse selbst liefert kontinuier-
liche Ceilinghdhen.Die Ergebnisse werden
jedoch der besseren Ubersichtlicnkeit



wegen kategorisiert und als Schraffur.
plot dargestellt.Die Grenzen der Kate-
gorien orientieren sich an wichtigen
Flugbetriebsvorschriften (Tab.2),

Tabelle 2 Ceilingkategorien

Kl;ise Symbol Grengen [ft]
1 X 0O € CIG < 1000
2 / 11000 < CIG <3000
3 Freiraum |[3000 £ CIG

2.4 Sensitivitdtsexperimente mit ver-~
schiedenen Gewichten
Je kleiner der EinfluBkreisradius R
und je groBer der Parameter k ist,um
so schneller filit das Gewicht mit
zunehmender Entfernung zwischen
Station und Gitterpunkt ab.Fallstudien
zeigten,da ein EinfluBkreis unter
100km zu viele unkorrigierte Gitter-
punkte erzeugt.Die obere Grenze liegt
bei R=200km,da sich sonst die lokal
stark variablen Meldungen liber einen
zu groBen Bereich auswirken.Als zweck-—
mdBigste Kombination ergab sich
R=100km und k=1.

2.5 Objektive Verifikation der Analyse
Die an den Gitterpunkten analysierten
Ceilingwerte werden mit Hilfe benach-
bart liegender Stationen objektiv
verifiziert.Tab.3 zeigt die Erfolgs-
matrix aller Ceilinganalysen vom 26,12,
bis 31.12.1985.Ca. 73% der an den
Stationen beobachteten Klassen stimmen
mit der analysierten Ceilingklasse am
ndchstgelegenen Gitterpunkt liberein.
Der Skill-Score betrigt 0,544.Ahnliche
Ergebnisse lassen sich getrennt fir
jede der 8 Analysezeiten nachweisen.

Fahrmeir,L. ; Hamerle,A. (Herausgeber)

ltorrison,D.F.

Tabelle 3 Verifikation der Ceiling-
analyse (alle Analysen 26. bis 31.12.)

Beobachtete Analysierte Klasse
Klasse 1 2 3
1 5374 3889 617
855 6638 1892
3 1425 4440 24447
Gesamtzahl der Meldungen: 49 577

mit der Analyse libereinstimmend: 36 459
Skill-Score: 0.544

3 DIE CEILINGVORHERSAGE

3.1 Markov~Prozesse 1.0rdnung

Eine fldchendeckende Anzahl l&ngerer
Stationsreihen wird zur Entwicklung
von Markovreihen 1.0rdnung benutzt.
Mit ihrer Hilfe 13Bt sich die bedingte
Wahrscheinlichkeit der Ceiling in Ab-
hdngigkeit von der Ausgangsklasse,der
Wetterlage und der Vorhersagezeit
bestimmen,

3.2 Hauptkomponentenanalyse

Die Haup#komponentenanalyse erm8glicht,
standardisierte Beobachtungsmatrizen Z
in einen Zeitreihenanteil F und einen
rdumlichen Anteil oder einen Vorher-
sagezeitanteil L' zu zerlegen:Z = FL'.
Wenn man den Zeilenvektor Fn der Matrix
F zum Zeitpunkt n mit Hilfe einer
Regressionsgleichung aus aktuellen
Daten sch&dtzt,l3Bt sich diese Beziehung
zur Berechnung einer Ceilingvorhersage
einsetzen.

4 ABSCHLIEBENDE BEMERKUNGEN

Es ist geplant,die Horizontalsicht in
Bodenndhe nach einem #hnlichen Ver-
fahren zu analysieren und zu prognosti-’
zieren,

Multivariate statistische Verfahren
Berlin,Walter de Gruyter Verlag,1984

Multivariate Statistical Methods,
2.Auflage,Tokyo,McGraw-Hill,1976
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DER EINFLUSS VON WETTERAKTIVEN FRONTEN AUF SICHTFLUGBEDINGUNGEN

Bericht {iber eine Voruntersuchung fiir ein Forschungs-Projekt

Manfred Geb, Carsten Lindemann und Werner Wehry*

Freie Universitit Berlin

Das Ziel der Studie soll sein, nach orographi-
schen Gesichtspunkten gegliederte Unterlagen
zu erstellen, die die Auswirkung von wetter-
witksamen Fronten auf Sichtflugbedingungen
beschreiben. Diese Unterlagen sollen eine
genauere Vorhersage fiir den Sichtflug ermég-
lichen. ‘

Das Untersuchungsgebiet Teutoburger Wald
wurde unter drei Gesichtspunkten ausgewihlt:
1. Es ist als Hiigelzug orographisch klar
gegliedert. 2. Es wird oft unter Sichtflugbe-
dingungen iiberflogen. 3. Mehrere synoptische
Wetterstationen liegen in der unmittelbaren
Umgebung. Die Daten dieser Station und
benachbarter Flugplitze wurden uns freund-
licherweise vom Deutschen Wetterdienst zur
Verfiligung gestellt. Als kritisch muB allerdings
die relativ geringe Kammhohe dieses Hiigelzuges
angesehen werden.

Eine Voruntersuchung an Hand von Daten des
Sommerhalbjahres 1984 wurde speziell fiir die
Windrichtung Stidwest vorgenommen. Benutzt
wurden Beobachtungen der Stationen Miinster,
Bad Lippspringe, Giitersloh, Bad Salzuflen,
Detmold und Biickeburg. Als Definitionspara~
meter wurde einerseits eine Verlagerungsge-
schwindigkeit einer Front von etwa 15 Knoten
sowie '"schlechtes Wetter" im Sinne der
Sichtflugregeln  gewihlt, also  Sichtweite
geringer als 8 km, Wolkenuntergrenze unter
1000 m, weiterhin an mindestens 4 von 6
Stationen Niederschlag.

Da die WolkenhShenbeobachtungen fast immer
als unsicher anzusehen sind - von den Stationen
Miinster und Bad Salzuflen wurden an lediglich
einigen Terminen gemessene Werte gemeldet -
wurde als Hilfswert der Begriff der "poten-

tiellen Wolkenuntergrenze" eingefiihrt: Er ergibt
* Vortragender
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sich aus der Differenz Temperatur - Taupunkt
("spread"). Aus diesem Wert ist unter Voraus-
setzung  adiabatischer = Durchmischung  der
Grenzschicht die zugehdrige Wolkenuntergrenze
leicht bestimmbar. Die Durchrr.nischung ist im
Sommerhalbjahr tagsiiber sowie allgemein bei
Windgeschwindigkeiten von. mehr als 10 kn und
zugleich wenigstens vier Achteln tiefer Wolken
als.gegeben anzusehen. Insbesondere wird diese
Wolkenuntergrenze schnell realisiert, wenn ein
Héhenzug in Stréomungsrichtung liegt und in Luv
Hebung erzwungen wird - so wie es z.B. beim
Teutoburger Wald bei Sidweststrdmung ge-
schieht.

Fiir die Zeit April bis September 1984 lieBen
sich unter der Bedingung "Siidweststrémung im
Untersuchungsgebiet" insgesamt 15 Schlecht-
wetter-Fille finden, die wie folgt aufgegliedert
wurden: a) wetteraktive Kaltlufttrége, b)
Hauptwetteraktivitit vor der Front, c)
Hauptwetteraktivitit nach der Front. Schon
eine Auswertung im zeitlichen Bereich von 3
bis 5 Stunden um die Front- bzw. Trog-Passage
ergab einen signifikanten Bezug zur Luv- bzw.
Lee-Lage.

Allerdings liegen diese Mittelwerte in der
Regel noch so hoch, daB Sichtflug nur einge-
schrinkt oder behindert, aber durchaus méglich
sein wiirde. Von Interesse sind aber die
minimalen Werte im Bereich von Fronten, die
in der folgenden Tabelle aufgelistet sind. Hier
ergeben sich fiir die untersuchten 6 Monate bei
Stidweststrdmung 15 Félle an 13 verschiedenen
Tagen, die zumindest zeitweise Sichtflug
unterbinden.

Setzt man die effiktive Kammhthe des Teuto-
burger Waldes mit etwa 300 m iiber NN an
(230 m iiber der Station Giitersloh), so ergibt

K



sich bei allen Frontfillen (Typ b) und c)) eine

den Kamm des Mittelgebirges beriihrende
Wolkenuntergrenze, die jedes Uberfliegen des
Berglandes verbietet. Demgegeniiber liegt bei
den Trogfillen (Typ a)) die Wolkenuntergrenze
fast immer deutlich oberhalb des Bergkammes,
die Sichtweite in der Regel iliber 8 km. Bei
Trogdurchgéngen muf also nur mit kurzzeitiger
allem

Behinderung durch tiefe Wolken, vor

aber wegen der auftretenden Schauer und
Gewitter durch Turbulenz gerechnet werden.

Die Luv- und Lee-Effekte sind erkennbar, die
potentielle Wolkenuntergrenze liegt in Giiters-
loh und Bad Lippspringe durchweg tiefer als in
Die Effekte

werden allerdings nur etwa zehn-

Biickeburg. eigentlichen Luv-
in einer
fachen Entfernung. im Vergleich zur Kamm-
héhe erwartet, am Teutoburger Wald also in
nur etwa 3 km Abstand.

Eine Auswertung zum Zeitpunkt der "schlech-
testen" Wetterbedingungen ergab Folgendes:
Typ a) genau beim Trogdurchginge, Typ b)
etwa eine Stunde vor der Front, Typ c)
etwa 90 Minuten nach der Front.

daBl es

die betreffende Frage-

Diese Voruntersuchung hat ergeben,

notwendig ist, fiir
stellung ein groBeres Kollektiv von Fillen mit
wetteraktiven Fronten auszuwerten. Diese dann
nach verschiedenen Strémungsrichtungen
aufzugliedernde Untersuchung miifte auch auf
andere geeignete Mittelgebirge ausge-

weitet werden. Bemerkenswertes Ergebnis
bleibt hier jedenfalls, daR ein kleiner Hiigelzug
wie der Teutoburger Wald bei Durchzug einer
wetteraktiven Front zumindest kurzzeitig die
Mindest-Sichtflugbedingungen zum Uberfliegen
148t

Folgerungen fiir die Bedingungen an vergleich-

nicht bietet. Dies schon jetzt strikte
baren und natiirlich an héheren Hiigel- und
Mirttelgebirgsziigen zu. _

Einzubinden in diese Untersuchungen sind auch
die Erfahrungen lokaler Wetterberater sowie
feinmaschige Radardaten, weiterhin spezielle

Flugzeugmessungen.

z ©
Z =4 o
g i &
Yt
25 & 3§ o %
s- % 8 S . 3§ 2
ue s JEVE gE ¢4
2o B 38 238 92 S
SN U~ 0d- M= O aR
1 6 6 6 6 2 6
Wetter-
aktive 490 - 490 675 - -
Kaltluft- 3 420 - 240 390 - -
Trége bis bis  bis
750 1200 990
4 350 340 290 350 500 500
250 125 125 125 250 375
bis bis bis bis bis bis
500 875 375 500 750 750
88 88 85 9.1 6.5 8.8
7 5 5 7 3.5 7
bis bis bis bis bis bis
10 10 10 10 . 10 10
1 2 2 2 2 - 2
"Wetter" :
vor 2 165 - 140 180 - -
Front 3 150 - 120 150 - -
bis bis bis
180 150 210
4 125 100 125 125 - 190
0 0 0 0 - 125
. bis
250
60 50 37 60 - 7.2
4 3 25 0 - 4.5
bis bis bis bis
8 7 5 10
7 7 707 2 7
"Wetter" ‘
nach 350 - 590 515 - -
Front 3 240 - 90 150 - -
bis bis bis
600 1500 900

175 125 240 160 125 260
125 100 100 125 100 100
bis. bis bis bis - bis bis
375 250 500 250 250 1000
5.7 66 69 6.5 85 7.8
3 25 1.0 15 7 3.7
bis bis bis bis bis bis
8 10 10 10 10 10

Tabelle: Zusammenfassung der Minima | fiir
Sichtweite und Wolkenuntergrenze bei Trégen
bzw. Fronter. (s. Text).

WA =

N

n

o

Zsahl der Fille,
Beobachtete Wolkenuntergrenze,

Schwankungsbreite der beobachteten
Wolkenuntergrenzen,
"potentielle" Wolkenuntergrenze aus
gemessenem Spread,
Schwankungsbreite der potentiellen

Wolkenuntergrenze,
Beobachtete Sichtweite,
Schwankungsbreite der
Sichtweite.

beobachteten
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HYDROLOGISCHE VERHALTENSMUSTER VON ABFLUSSLOSEN 'SEEN
UND IHRE ROLLE IN DER PALZOKLIMAFORSCHUNG

L..J. Adams & G. Tetzlaff

Institut fir Meteorologie und Klimatologie

Universitdt Hannover

Mit dem Auftreten von Klimaschwankun-
gen sind fast auch immer Anderungen
in der Struktur und Verteilung von
Niederschligen verbunden. Diese Varia-
tionen des Regens wirken sich neben
anderen Effekten (z.B. Grundwasser und
Fliisse) auch auf die Wasserbilanz von
abfluBlosen Seen aus. Dariiberhinaus
haben die sich ver&nderten meteorolo-
gischen Verhdltnisse groBen EinfluB
auf die Verdunstung des Wassers im
Einzugsgebiet sowie des Sees selber.
Zur Erforschung des Pal&oklimas dienen
hier Untersuchungen an abfluBlosen
Seen zur Ermittlung von Niederschlags-
hdhen. Ausgehend von der Wasserbilanz
eines Sees in einem stabilen Klima
(keine Wasserstandsﬁnderung)

0 = £E§:EELL§E + Py~ Ep - I (1)

AE '

mit
PB’PL
bzw. auf den See,

= Niederschlag im Einzugsgebiet
EB,EL = aktuelle Verdunstung im Ein-
zugsgebiet bzw. von der Wasserober-
fldche des Sees, ’

IL = Infiltration vom See in den Boden
AB,AE = Gr6Be des Einzuasgebiet bzw.
Gleichgewichtsfldche des Sees,

kénnen mit geeigneten Modellen die
einzelnen Gr&Ben dieser Gleichung
bestimmt werden. Der erste Term auf
der rechten Seite der Gleichung be-
schreibt den ZufluB des Sees aus dem
Einzugsgebiet. Je nach der Bathymetrie
des Sees variiert unter ver&dnderten
klimatischen Bedingungen die Seegr&Be

AE. Fiihrt man die Gesamtfldche AG
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(AG=AB+AE) ein und schreibt Gleichuna
(1) um, so folgt:

P - E
AE = B Ay (2)
Pp = Eg = Py * Ep + Ip

Flir kleinere Seen mit entsprechenden
Einzugsgebieten kann PB=PI=P gesetzt
werden, so daB sich folgende Gleichung

ergibt:

P - E
AE = B * A (3)
E; - Eg + I

Fiir verschiedene Paldoklimate kann der
Niederschlag abgeschdtzt werden, wenn
die Gr&Ben des Einzugsgebietes und des
Sees bekannt sind, die Infiltration IL
bzw. die HBhe der Verdunstuno von der
Wasseroberfldche und im Einzugsgebiet
abgeschitzt werden koénnen.

AE

P = Ep + Ag (B, - Eg + I (4)

B L)

Dabei ist die aktuelle Verdunstung EB
natiirlich eine Funktion des Nieder-
schlags, so daB durch ein geeignetes
hydrologisches Niederschlags-AbfluB- -
Modell versucht werden muB, den AbfluB
NB in den See zu bestimmen. LETTAU
(1969) verwendet in seinem Modell die

GroBen

* = =
D RB/LP und C* NB/P (5)

die als "dryness"-Parameter die Strah-

lungsbilanz R, und als "runoff"-Para-

meter den Abf?uB NB mit dem Nieder-
schlaa P verbinden. L ist dabei die
Verdunstungswdrme des Wassers.

Aus empirischen Untersuchungen leitete

KUTZBACH (1980) die Beziehung



—N* '
c* = &P (6)

ab. Durch Abschdtzung der. Strahlungs-
bilanz RB im Einzugsgebiet kann Uber
die Gleichungen (5) und (6) die Ver-
dunstung EB

EB =P - NB (7)
in Gleichung (4) eingesetzt und der
Niederschlag P iterativ ausgerechnet
werden. Dabei wird in diesem Modell die
durch einen modifizier-
(1948) berechnet,

wobei die darin auftretenden meteorolo-

Verdunstung EL

ten Ansatz nach PENMAN

gischen Gr&Ben aus Messungen abgeleitet
bzw. aus anderen paldoklimatischen
Befunden verwendet werden miissen.

Ein Anwedungsgebiet paldoklimatischer
Untersuchungen ist das silidliche West-
afrika, dessen Klima durch einen som-
merlichen VorstoB feuchter Luftmassen
aus dem Golf von Guinea charakterisiert
ist. In den Monaten Mai bis September
liegt iliber dem Gebiet die bodennahe
Monsunluft, iber der sich trockene
Festlandsluft befindet,
lich eine &6stliche Windrichtung

in der vornehm-

herrscht. An der Grenzfl&che zwischen
diesen beiden Luftmassen entwickeln
sich bei hinreichender Schichtdicke der
Monsunluft St8rungen ("Squall lines"),
die mit der &6stlichen Strdmung iber
Westafrika ziehen und etwa 80% des dort
fallenden Niederschlags verursachen.
Wie verschiedene andere Untersuchungen
zeigen, war vor 9000 Jahren der Nieder-
schlag in diesem Gebiet deutlich hoher
als heute. Im nérdlichen Teil Malis
(~20°N) existierte damals z.B. der rund
300 km? groBe Lake Ine Kousamene
(HILLAIRE-MARCEL et al 1983), der ein
Einzugsgebiet von etwa 15.000 km?® hatte.
Wendet man dieses Modell mit verschie-
denen abgeleiteten, in sich konsisten-
ten meteorologischen und hydrologischen
Daten auf diesen abfluBlosen See an,

so zeigt sich, daB in dieser Gegend

damals rund 600 mm/Jahr Regen gefallen
sind (Abb.1). Der heutige Gebietsnie-
derschlag betridgt etwa 75 mm/Jahr, was
nicht zur Bildung eines Sees ausreicht.
Die Steigerung der Niederschlagsmenge
ist vermutlich auf die Verdnderung des
meridionalen Temperaturgradienten {iiber
Westafrika zurlickzufithren (TETZLAFF et
al 1985).

r
log AB
(km?)
5 1 20.00Q km?
\
4 4 X
10.000 km?
3 -l
2
1 d
P (mm/Jahr)
Y Y T Y Y v —P
300 - 500 700 900

Abb.1: Der Niederschlag am Lake
Ine Kousamene vor 9000 Jahren in
Abhdngigkeit von der GrdBe seines
Einzugsgebiets.
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MODELLIERUNG MESOSKALIGER PROZESSE AN OZEANISCHEN FRONTEN

Aike Beckmann

Institut fir Meereskunde an der Universit&dt Kiel

1 EINFUHRUNG

Umfassende hydrographische Messungen (KASE et
al. 1985) sowie Satellitenfotos der Meeresober-
flichentemperatur (HARDTKE pers. Mitteilung)
zeigen im Gstlichen Nordatlantik ein System
mdandrierender thermohalinmer Fronten, denmen auf
Skalen von 50 bis 250 km intensive Wirbelstruk-
turen iUberlagert sind.

Neben der Untersuchung mdglicher Ursachen der
grolrdumigen Verhdltnisse sind die dynamischen
Prozesse an den Fronten im Hinblick auf die
vorgefundene mesoskalige Variabilitdt von gro-
Bem Interesse.

Mithilfe eines quasi-geostrophischen Multi-
Level-Modells sollen die Instabilitdtsprozesse
an derartigen ozeanischen Frontaljets unter-

sucht werden.
2 MODELLKONZEPTION

Es wurde ein horizontal wie auch vertikal hoch-
aufldsendes doppeltperiodisches Spektralmodell
entwickelt, das fur ein Gebiet von 640 x 640 km
integriert wird. Die nichtlinearen Terme werden
mittels Transformmethode auf dem physikalischen
Rguivalentgitter energieerhaltend berechnet.
Der mittlere Zonaltransport wird als Hinter-
grundfeld gesondert betrachtet.

Die Wahl der Level-Tiefen eruwies sich als be-
sonders kritisch. Die Uberzeugendsten Ergeb-
nisse hinsichtlich der Intensitdt des Instabi-
litdt liefert die Festlegung der n Level fiUr V¥
auf die Nullstellen der n-ten vertikalen Eigen-
funktion der Dichteschichtung.

Die endgliltige Modellversion arbeitet mit neun
‘Leveln fir eine horizontale Aufldsung von 1 kmg
die Schichtdicken variieren zwischen 100 und
2500 m. An diesen Leveln wird prognostisch die

Stromfunktion ¥ berechnet, die Bestimmung der
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Vertikalgeschwindigkeit erfolgt diagnostisch
zwischen den Leveln.

Aufgrund der hohen Aufl@sung und der Spektral-
formulierung kann das Modell nahezu reibungs-
frei gerechnet werden {der biharmonische Rei-
bungsparameter betrdgt 5:10° m*/s).

Den Modell-L&ufen wurden die typischen Para-
meter des Kanarenbeckens zugrundegelegt; aus
der mittleren Schichtung folgt ein erster baro-
kliner Rossby-Radius von ca. 25 km. Vorgegeben
wurde jeweils ein zonaler ostwértssetzender Jet
(gaussisch) mit 20 cm/s Maximalgeschwindigkeit,
50 km Halbwertsbreite und eimem vertikalinte-
grierten Zonaltransport von 8 Sy. Die Rechnun-
gen beschrdnken sich zundchst auf den Fall mit

ebenem Boden und ohne Forcing.
3 MODELLERGEBNISSE

Die Wachstumsraten instabiler wWellen auf Zonal-
jets erwiesen sich als in starkem MaBe abh&ngig
von der vorgegebenen Vertikalstruktur des Str&-
mungsfeldes. Eine vorherrschende erste baro-
kline Mode bewirkt das Anwachsen von Stdrungen
mit ca 130 km zonaler Wellenl&dnge; nennenswert
vorhandene hohere Ordnungen in der Vertikal-
struktur verschieben das Maximum der Instabili-
tdt zu kleineren Wellenlidngen und erhthen die
Wachstumsrate der Wellenamplitude von etwa 20
Tagen deutlich.

Diese Ergebnisse decken sich mit den aus Rech-
nungen mit einem Primitive-Equations-Modell
gewonnenen (KIELMANN & KASE 1986). Die wesent-
lich beteiligten dynamischen Prozesse scheinen
in diesem guasigeostrophischen Modell korrekt

behandelt zu werden.

Als Beispiel fiir die rdumliche Struktur von In-
stabilitdten werden Stromfunktions- und Dichte-

feld in etwa 500 m Tiefe nach 40 Tagen in den



Abb. 1 : Stromfunktionsfeld am Tag 40 in etwa

500 m Wassertiefe

Abbildungen 1 und 2 dargestellt. Zu Beginn der
Rechnung wurde dem Zonaljet eine wellenfdrmige
Stdrung von 100 km Zonalskala und mit 50 km
meridionaler Amplitude in der westlichen Hilfte
des Gebietes aufgeprdgt. Nach Abschlufl3 des in-
tensiven baroklinen Instabilit@tsprozesses in
den ersten Wochen der Integration erkennt man
nach 40 Tagen die pilzfdrmige Aufspaltung der
‘Stromung und die damit verbundene Bildung eines
Doppelwirbels zu beiden Seiten der Hauptstro-
mung. Darilberhinaus wandert die Stdrung strom-
abwdrts nach Osten. Die vorherrschende Mdander-
skala betrdgt ca. 200 km.

Das dazugehorige Dichtefeld ist in Abb. 2 zu
sehen., Deutlich tritt die Zunge dichten Wassers
(c) hervor, die durch horizontale Advektion um
den antizyklonalen Wirbel herum gefiihrt worden
ist; im M3anderbereich dominiert die Vertikal-
bewegung an den Flanken des Jets, dabei werden

maximale Geschindigkeiten von 10 m/Tag erreicht.

4 LITERATUR

KESE, R.H.; ZENK, W.; SANFORD, T.8.;
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KIELMANN, J.; KASE, R.H.:

Anhand des Dichtefeldes wird auch der mit der
baroklinen Instabilitdt verbundene meridionale
wérmetranspdrt deutlich: die anfdnglich std-
liche Wassermasse (w) erstreckt sich in weiten
Bereichen bis in die ndrdliche Hilfte.

Die zus&tzliche Berechnung der Verteilung eines
passiven Deckschichttracers, der zu Beginn als
rein zonal ausgerichtet angenommen worden war,
zeigt im Bereich der Stromaufspaltung eine aus-
gedehnte nahezu homogene Region. Im M3ander-
bereich fihren Konvergenzen zur Gradientver-
schdrfung und starken Frontenbildung.
Prinzipiell &hnliche Strukturen liefert die
Infrarotfernerkundung, sodaB man die becbach-
tete Verteilung der Deckschichttemperatur in
erster Ndherung durch passive Advektion der
Deckschicht aufgrund der internen Bewegungen

erkldren kann,

0 km 200
[ sen

Abb. 2 : Dichtefeld am Tag 40 in etwa 500 m

Wassertiefe

Currents, Ffonts and Eddy Fluxes in the
Canary Basin. Prog. Oceanogr., Vol. 14 (1885),
S. 231 - 257

Numerical Modelling of Meander and Eddy
Formation im the Azores Current Frontal Zone

_eingereicht bei Journ. Phys. Oceanogr. (1986)
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KLEINRAUMIGE UND KURZZEITTGE VARIABILITAT DER
GLOBALSTRAHLUNG IN DER B.R. DEUTSCHLAND

H.D. Behr

Deutscher Wetterdienst

Meteorologisches Observatorium Hamburg

ZUSAMMENFASSUNG:

Die Stationsdichte der meteorologischen Strahlungsmeflnetze

kann ebenso wie die zeitliche Aufldsung der mit ihnen gewonnenen Mefldaten aus

wirtschaftlichen Griinden nicht beliebig erhidht werden.
mit deren Hilfe kleinrdumige und kurzzeitige Ab-

nete Verfahren vorgestellt,

Deshalb werden geeig-

weichungen aus den vorgegebenen Daten des Globalstrahlungsmefilnetzes abgeschidtzt

werden konnen.

1 EINLEITUNG

Zur langfristigen Deckung des Energie-
bedarfs in der B.R. Deutschland wird
neben anderen Energieformen in zuneh-
mendem Mafle die Sonnenenergie ausge-
nutzt werden. Das natiirliche Angebot
dieser Energie wird durch langjidhrige
Meflreihen ermittelt, die insbesondere
von den 28 Stationen des Strahlungs-
meBnetzes des Deutschen Wetterdienstes
gewonnen werden. Mit Hilfe der Daten
dieses Netzes 1l&aBt sich die grofrdu-
mige Verteilung des Strahlungsange-
botes darstellen; entsprechende Ver-
offentlichungen liegen bereits vor
(z.B. Kasten 1984a, 1984b). Fiir Solar-
energie-Anlagen, die nicht in der Nihe
einer MeBstation liegen, ist es erfor-
derlich, das Strahlungsklima im regio-
nalen und lokalen Bereich zu unter-
suchen.

2 ERGEBNISSE

Eine Reihe von Autoren (u.a. Behr 1980,
Golchert 1981, Kasten 1984a, 1984b)
hat sich mit dem mittleren Strahlungs-
angebot in der BR Deutschland befalit.
Im folgenden sollen erste Ergebnisse
von Untersuchungen kleinrdumiger und
kurzzeitiger Abweichungen von den ge-
nannten rdumlichen bzw. langjdhrigen
Mittelwerten dargestellt werden:

Abb.1 zeigt die mittleren Tagesgédnge
der Globalstrahlung (durchgezogene
Linien)im M#rz an der Bergstation
Hohenpeiflenberg (HP) 990 m ii. NN und
an der rund 80 km norddstlich am Rande
der Miinchener Schotterebene gelegenen
Station Weihenstephan (WN) 469 m ii.
NN. Zusdtzlich aufgenommen wurden die
Tagesgdnge der Standardabweichungen ©
an beiden Stationen (gestrichelte
Linien). Um die Mittagszeit empfingt
die Bergstation im Mittel 24 J/cm?
mehr als die in der Ebene gelegene
Station; unter Beriicksichtigung der
mittleren Standardabweichung sind dies
sogar 38 J/cm?. Dieser Effekt ist so-
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wohl durch Wolken z.T. unterhalb der
Bergstation bzw. Nebellagen in der
Ebene als auch durch die verminderte
Extinktion infolge der geringeren
Luftinasse oberhalb von HP zu erkldren.

Bedingt durch die zeitliche Mittel-
bildung tduscht Abb.1 einen symmetri-
schen Tagesgang der Globalstrahlung
vor. Deshalb erscheint es notwendig,
die Verdnderung des Strahlungsangebo-
tes im Verlaufe des Tages ndher zu
untersuchen, Abb.2 zeigt den mittleren
Jahresgang der Differenz zwischen der
am Vormittag (V) und der am Nachmittag
(N) empfangenen Halbtagessumme der
Globalstrahlung in Hohenpeiflenberg und
Weihenstephan. {ber die Werte wurde
ein gleitendes 31-tdgiges Mittel ge-
legt, um kurzzeitige Schwankungen her-
auszufiltern, Wdhrend des ganzen
Jahres ist in Hohenpeiflenberg die Vor-
mittagssumme groéfer als die Nachmit-
tagssumme, insbesondere in der Zeit
April bis August; dies wird vor allem
durch die im Verlaufe des Tages ein-
setzende Wolkenbildung beeinflufit. In
Weihenstephan ist das Vorzeichen da-
gegen nahezu wdhrend des ganzen Jahres
negativ, besonders ausgepridgt ist es
im Sommer und Herbst; dies weist auf
Wolken- oder Nebelaufldsung im Ver-
laufe des Tages hin,

Ein Vergleich der Abb.1 und 2 deutet
darauf hin, daf die beiden Stationen
Hohenpeiflenberg und Weihenstephan
nicht in allen Abschnitten des Jahres
die gleichen Strahlungsbedingungen
aufweisen. Um diese Aussage zu quan=-
tifizieren, wurde der Jahresgang des
Korrelationskoeffizienten R der Tages-
summen beider Stationen berechnet. Tn
Abb.3 wird dies beispielhaft fiir die
Jahre 1966-1970 dargestellt. Um dabei
den Jahresgang der Globalstrahlung zu
eliminieren, wurde die relative Glo=-
balstrahlung G/G0 betrachtet, wobei

G, die Tagessumme der extraterrestri-
schen Solarstrahlung bedeutet. G/G0



ist ein Mafl fiir die Transparenz der
Atmosphédre, in das vor allem der Ein-
flufl der Bewdlkung eingeht.

Der Korrelationskoeffizient wurde fiir
gleitende Kollektive von 91 Tagen
(Vierteljahresmittel, gestrichelt) bzw.
183 Tagen (Halbjahresmittel, durchge-
zogen) berechnet. Obwohl beim griéfieren
Kollektiv die Amplitude des Jahres-
ganges von R verstdndlicherweise ge-
ringer wird, 188t sich dennoch zum
Jahreswechsel ein auff&dlliges Minimum
von R beobachten. Dies riihrt vor allem
von dem htheren Strahlungsangebot auf
der Bergstation her, das zu dieser
Zeit im langjdhrigen Mittel 130 %, in-
Einzeljahren wie z.B. 1968/1969 iiber
140 % der Werte von Weihenstephan be-
tragen kann.

3 SCHLUSS

Die vorgestellten Ergebnisse sind
erste Beispiele filir Besonderheiten des
Strahlungsklimas im regionalen Bereich.
Die Untersuchungen werden erweitert
und auf das ganze Gebiet der BR
Deutschland ausgedehnt.
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Abb.1: Mittlere Tagesgidnge der Stunden-
summen der Globalstrahlung im
Mérz mit Angabe der Standard-
abweichung 0.
HP: HohenpeifBlenberg
WN: Weihenstephan.
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Abb.2: Mittlere Jahresginge der
Unsymmetrie Vormittag- Nach-
mittag der Globalstrahlung,
dargestellt als Differenz der
Halbtagessummen.

Gleitende 31-Tage-Mittel,
1962-1984,

HP: HohenpeifBlenberg,

WN: Weihenstephan.
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Abb.3: Korrelation der Tagessummen der
relativen Globalstrahlung G/G
von Weihenstephan und Hohen-
peiBenberg.

Gleitender Korrelationszeitraum
von 91 (===) bzw. 183 (—)
Tagen,
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VERIFIKATION EINER KUMULUS-KONVEKTIONSPARAMETERISIERUNG UNTER
VERWENDUNG VON DATENSATZEN AUS TROPISCHEN UND MITTLEREN

GEOGRAPHISCHEN BREITEN

Helga Behr

Meteorologisches Institut der Universitdt Hamburg

1. PROBLEMSTELLUNG
Fiir die Parameterisierung von Kumulus-Konvek-

tion wurde von Yousef und Roeckner (1984) eine

einfache Alternative zum Arakawa-Schubert-Sche-

ma entwickelt, die ebenfalls auf dem Modell ei~
nes spektralen Kumulus-Ensembles basiert. Die

SchlieBungshypothese fiir den zu bestimmenden

MassenfluB an der Wolkenbasis wird aus folgen-

den Annahmen abgeleitet:

— Jeder Wolkentyp kann als eindimensionaler
"steady-state entraining jet" mit verschwin-
dender Vertikalgeschwindigkeit an der Wolken-
obergrenze dargestellt werden.

- Die Entrainmentrate einer Wolke ist umgekehrt
proportional zu ihrem Radius.

- Die Produktion von Wolkenluft hdngt ab von
der grofiskaligen Feuchtekonvergenz nach Kuo
(1974).

Der Massenflufl an der Wolkenbasis hangt damit

explizit von der grofrdumigen Feuchtekonvergenz,

der Wechselwirkung zwischen verschiedenen Wol-
kentypen und vom vertikalen Integral der Krafte
innerhalb der Wolke (Auftrieb, Reibung durch

Kondensate und Entrainment von Impuls) ab.

Dieses Schema wird getestet anhand von zwei Da-
tensatzen, die als Eingabedaten fiir das Modell
und fiir die Verifikation verwendet werden. Es
sind dies Daten aus dem tropischen Ostatlantik
wihrend GATE 1974 und von einem Kaltluftaus-
bruch iiber der Nordsee wdhrend des KONTUR-Expe-
riments 1981.

2. VERFAHRENSWEISE

Der EinfluB der konvektiven Prozesse auf die
grofliskalige Umgebung wird mit Hilfe von Budget-
Analysen untersucht. Als MaBe werden die para-
meterisierte Quelle sensibler Wirme Q1 und die

parameterisierte Senke der Feuchte Q2 benutzt.,
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Q1 (apparent sensible heat source) béinhaltet
die Erwdrmung infolge von Strahlung, Freiwerden
von latenter Wiarme durch Netto-Kondensation und
vertikaler Konvergenz des vertikalen turbulen-
ten Transports von sensibler Warme. Q2 (appa-
rent moisture sink) ist die Feuchte-Senke auf-
grund von Netto-Kondensation und vertikaler Di-
vergenz des vertikalen turbulenten Transports
von Feuchte, Als weiteres Vergleichsmaf$l dient
die Niederschlagsrate PO, die als Indikator fiir
den Einflul der Wolkeneffekte auf die groBskali-
ge Bewegung angesehen werden kann.

Fiir die Berechnung der konvektiven Transporte
im Modell werden als groBskalige Variable Tem-
peratur, relative Feuchte und horizontaler Wind

benotigt.

3. ERGEBNISSE

3.1 Tropischer Datensatz

Verwendet werden die Daten der "composite ea-
sterly waves" iber dem tropischen Ostatlantik
wdhrend GATE (Thompson et al. 1979). Die iiber
alle Wellenphasen gemittelten vertikalen Ver-
teilungen von Q1 und Q2 sind in Abb. 1 darge-
stellt.

[mbar] +——————[mbar] — iol‘)se‘rv;d
2504 « 2504 Q2 ---simulated
4501 4501
650 - 650 -

850 - 850 1
0 0
Abb.1 [*C/day]

Zwischen den beobachteten und den simulierten

Profilen besteht eine gute Ubereinstimmung so-
wohl in der Struktur als auch in den Betrdgen.
Auch fiir die einzelnen Wellenphasen ergeben

sich gute Ubereinstimmungen.



Wie bei anderen Studien wird die groBskalige
Feuchte- und Wdrmebilanz dominiert durch die
Absinkterme, die adiabatische Erwdrmung und
Trocknung der Wolkenumgebung verursachen, wih-
rend das Detrainment den entgegengesetzten Ef-
fekt aufweist und fiir eine Abkiihlung und An-

feuchtung der Umgebung sorgt.

Der Vergleich zwischen beobachteten und simu-
lierten Niederschlagsraten (Abb. 2) weist eben-

falls eine relativ gute {/bereinstimmung auf,

24— —

20 4

[mm/day]
:

Abb. 2

—observed
---simulated

R N T s R
3.2 Datensatz der gemiBigten Breiten

Beim KONTUR-Experiment (Hoeber, 1982) bei dem
u.a. Kaltluftausbriiche iiber der Nordsee unter-
sucht wurden, ergaben sich giinstige Bedingun-
gen fiir die Ausbildung kraftiger hochreichen-
der Konvektion an zwei Tagen. Fiir die Auswer-
tung standen Radiosondendaten von 4 Schiffen
zur Verfiigung. AuBerdem existieren Flugzeug-
messungen, die fiir unsere Zwecke Auskunft iiber
die Wolkenober- und Untergrenzen liefern. Nie-
derschlagsmessungen existieren nur an einer
weiteren Station, die in der Mitte zwischen

den 4 Schiffen lag.

Da aus den Beobachtungen abgeleitete Q;- und
Q,-Profile bisher nicht vorliegen, sind die
Moglichkeiten der Verifikation zundchst einge-
schrénkt.

Entsprechend der in den mittleren Breiten zu
erwartenden weniger hochreichenden Konvektion
ergeben sich fiir die zeitlich gemittelten ver-
tikalen Profile von Q1 und Q2 (Abb. 3) niedri-
ger gelegene Maxima als bei den tropischen Da-
ten. Die -aus den simulierten Profilen abgelei-
teten Wolkenobergrenzen liegen hauptsdchlich

im Bereich von 650 bis 750 mb und entsprechen

in etwa den bei den Flugzeugmessungen beobach-
teten Werten.

Die gemittelte simulierte Niederschlagsrate von
4 mm/Tag stimmt ebenfalls mit dem gemittelten

beobachteten Wert von 5 mm/Tag iiberein.

{mb Q (mb) Q,
450 4501
1~ 9
6501 s, 6504,
4 \\‘ \\
8501 /j 8501 \:>
0 2 4l°C/day) 0 2 4(°Clday)

Abb.3 simulierte Profile
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GRENZSCHICHTUNTERSUCHUNGEN UND AEROLOGISCHE MESSUNGEN AN DER
ANTARKTISFORSCHUNGSSTATION GEORG VON NEUMAYER

H.-J. Belitz, H.-U. Stuckenberg, Ch. Kottmeier

Institut fir Meteorologie und Klimatologie der Universitdt Hannover

1. Einleitung

Seit Januar 1981 wird auf dem Ekstrém-Schelf-
eis am Ostlichen Rand der Weddell-See die
Forschungsstation Georg von Neumayér ( GvN ),
70.4°S / 8.2°W, betrieben. Zur Uberwinterung
1983 wurde das meteorologische Observatorium
zusdtzlich zu der bereits vorhandenen Energie-
bilanzstation um einen 45 m-MeBmast und eine
Radiosondenstation mit Windmessung mit Hilfe
des Omega-Navigationssystems erweitert. Damit
liegt fiir diesen Standort Datenmaterial vor,
das die Atmosphdre von der Schneeoberfldche
liber die bodennahe Grenzschicht bis zu einer

Héhe von ca. 25 000 m vollstdndig erfaBt.

2. Grenzschichtuntersuchungen

Die Instrumentierung der Energiebilanzstation
und der MeBmasten bestand im Jahre 1983 aus
jeweils acht Gebern flir Windgeschwindigkeit,
Windrichtung und Lufttemperatur zwischen 0.5 m
und 45 m HOhe, sechs Firntemperaturgebern bis
zu 5.5 m Tiefe sowie Gebern fir Luftfeuchte,
Luftdruck, Sonnenscheindauer, Globalstrahlung,
reflektierte kurzwellige Strahlung und Strah-
lungsbilanz.

RoutinemédBig wurden 10 min-Mittelwerte auf
Magnetband gespeichert. Mit Hilfe unterschied-
licher Verfahren ( log. Windprofil, Monin -
Obukhov-Ahnlichkeitstheorie ) werden aus den
Profildaten charakteristische Grenzschichtpa-
rameter wie Oberfldchenschubspannung, dynami-
sche Rauhigkeit, Grenzschichthéhe und z. B.
Profile der turbulenten Diffusionskoeffizien-
ten bestimmt.
‘wihrend IntensivmeBphasen von jeweils einigen
Stunden Dauer ( insgesamt ca. 50 h ) erfolgte
die Registrierung von Momentanwerten im 10 s -

Rhytmus ( Abb. 1 a, b ), um den EinfluB héher-
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frequenter Strémungsanteile auf die Berechnung
der Grenzschichtparameter zu ermitteln.

Die Abb. 1 a, b enthalten jeweils 60 Profile
der Differenz zwischen den Lufttemperaturen

in den acht Hbhen und dem Referenzwert in 0.5 m
HShe. Die Versetzung zwischen den Profilen be-
trdgt jeweils 1 K. Abb. 1-a ( 29.06.83 ) zeigt
als Beispiel eine fir GvN typische Strukturie-
rung der Temperaturprofile bei extrem stabiler
Schichtung. Auf eine Kaltluftschicht von ca.

15 m HChe mit Temperaturen um - 25° C folgt der
Bereich mit dem stdrksten Temperaturgradienten
von 0.4 K / m. An der Obergrenze dieser Inver-
sion, hier in ca. 30 m HShe, liegt hdufig ein
ausgeprdgtes Windgeschwindigkeitsmaximum ver-
bunden mit extremen Richtungsscherungen, die
bis zu 150° auf 45 m erreichen. Die Abb. 1 b

( 01.07.83 ) verdeutlicht die Instationaritdt
von Strémungen bei extrem stabiler Schichtung.
Finf Minuten nach MeBbeginn erweitert sich der
zwischen 5 m und 10 m Hohe lokalisierte Bereich
des stdrksten Temperaturgradienten zuerst bis
auf 15 m und dann bis auf 20 m HShe ( bei Tem-
peraturen um - 30° C in den unteren 5 m ).

Nach zehn Minuten MeBzeit liegt die Inversions-
untergrenze bei 10 m Héhe. Der maximale Tempe-
raturgradient hat sich von 1 K / m ( 5-10 m H6-
he ) auf 0.5 K / m ( 10-20 m HShe ) verringert.
Ahnliche Anderungen im Zeitscale von Minuten,
mit z. T. periodischem Erscheinungsbild ( in-
terne Schwerewellen ) wurden bei stabiler
Schichtung wdhrend mehr als 50 % der MeBzeit
beobachtet. Die Beispiele zeigen, daB mit Hilfe
der 10 s-Momentanregistrierungen entschieden
werden kann, ob die Strémung stationdr hinsicht-
lich der Berechnung von turbulenten Fliissen

aus Profilmessungen ist.



3. Aerologische Messungen

Trotz der Randlage der GvN-Station hat sich das
windmeBverfahren mit Hilfe des Omega-Systems
bewdhrt. Radiotheodolit- und Radarmessungen
sind fiir die extremen Witterungsverhdltnisse
sehr anfdllig und vor allem personalintensiver.
So konnten die tdglichen Radiosondenaufstiege
meistens von nur einem der zwei Stationsmete-
orologen durchgefiihrt werden. Nur wenn Schnee-
stiirme das Verlassen der Station fiir den Mete-
orologen zu einem unkalkulierbaren Risiko wer-
den lieBen, muBte auf den Radiosondenaufstieg
verzichtet werden. Ansonsten konnte umfang-
reiches Datenmaterial fir die Monate Mdrz 1983
bis Februar 1984 zusammengetragen werden.

Bei der Auswertung wurden erste Jahresiibersich-
ten anhand der Standarddruckfldchen erstellt,
so z. B. der Temperaturverteilung, der Schicht-
dickenverteilung, sowie der meridionalen und
der zonalen Verteilung der atmosphdrischen
Strémung. Besondere Aufmerksamkeit wurde der
Verdnderung der antarktischen Tropopause im
vVerlauf des Jahres gewidmet. Die Abb. 2 zeigt
als Beispiel einen typischen Sommerradiosonden-
aufstieg ( 06.01.84 ) und einen ebenso typi-
schen Winteraufstieg ( 23.07.83 ). Deutlich

ist im Winter die durch Strahlungsverluste der
Schneeoberfldche hervorgerufene ausgeprdgte
Temperaturinversion in der unteren Troposphdre
( bei ca. 850 hPa ) zu erkennen, dariiber eine
normale Temperaturabnahme mit der HShe. Eine
deutlich markierte Tropopause ist nicht zu
sehen. Auch in der Stratosphdre nimmt die Tem-
peratur mit der HShe ab. Bei 100 hPa wird im-
merhin ein Wert von - 70° C erreicht. Leider
gelangten nur wenige Radiosonden im Winter in
Hoéhen oberhalb der 80 hPa-Fldche, aber die
Tendenz zur weiteren Temperaturabnahme setzte
sich fort, Vereinzelt_wurden noch Temperaturen
unter - 85° C gemessen.

Im Sommer liegt nur eine sehr schwach ausge-
prdgte Temperaturinversion vor, dariiber nimmt
die Temperatur in der Troposphdre kontinuier-
lich mit der H6he ab. Auffallend ist der ge-
ringe Unterschied zwischen Sommer und Winter

'in diesem Teilbereich des Aufstiegs. Die Tro-

popause ist jedoch markant ausgebildet, liegt
bei etwa 270 hPa mit knapp - 60° C. In der
Stratosphdre nimmt die Temperatur wieder zu,
erreicht bei 100 hPa ca. - 40° C und bei 20 hPa
sogar - 27° C. Vergleiche mit Aufstiegen aus
der Arktis zeigen, daB die winterliche Ab-
kithlung der Stratosphdre dort wesentlich weni-

ger ausgeprdgt ist.

it
ar

Zait in min —>
Abb. 1 a, b: 10 s-Momentanprofile der Differenz
zwischen Temperaturen in acht HShen und Tempe-

ratur in 0.5 m HGhe ( a: 29.05.83, b:01.07.83 )
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Abb. 2: Typischer Winter (W)- bzw. Sommer (S)-

Radiosondenaufstieg iber GvN
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KLIMADATEN DER BUNDESREPUELIK DEJTSCHLAND
Behrendt,J.; Benesch,B.

Deutscher Wetterdienst, Abteilung Klimatologie, 6050 Offenbach

1 HISTORISCHE ENTWICKLUNG

Seit Mitte des 18. Jahrhunderts werden an
einzelnen Orten in Europa meteorologische
Elemente wie Lufttemperatur, Luftdruck und
Niederschlag gemessen. Eine systematische und
flachendeckende Erfassung meteorologischer
Daten wurde aver ersv mli Jer wmliilidilwig
staatlicher Wetterdienste gegen Ende des
vorigen Jahrhunderts moglich. Bis heute hat
sich die Datenmenge stark vermehrt, was die
Anzahl Stationen, die Anzahl der gemessenen
Elemente und die zeitliche Dichte der Beo—
bachtungen betrifft.

Durch den Einsatz automatischer MeBwerterfas-
sung und durch eine Zunahme von zeitlich und
rdumlich begrenzten MeBkampagnen ist die
Menge der Daten gerade in den letzten Jahren
sprunghaft gestiegen. Durch den Einsatz der
EDV in fast allen Bereichen der Forschung und
des ¢ffentlichen Lebens ist die Verarbeitung
und Auswertung dieser Daten technisch auch
moglich.

2 DATENARCHIV DES DEUTSCHEN WETTERDIENSTES

Ein GroBteil der fur die Klimaforschung ge-
rutzten Daten wird routinemsBig zentral im
Deutschen Wetterdienst gesammelt und auf EDV-
Datentriger archiviert (s.Tab 1). Die Qualitdt
dieser Daten ist unterschiedlich, da erst seit
den siebziger Jahren routinem#Big EDV-gestiitz-
te Qualitdtskontrollverfahren angewendet wer-
den. Neben den in der Tabelle aufgelisteten
Kollektiven werden zusdtzlich Projektdaten,
statistische Parameter, Auswertungen, GroS-
wetterlagen, Daten der Radiosktivitdt u.a.,
sowie Routinedaten anderer Abteilungen, so
z.Bsp. phdnologische Daten, Strahlungsdaten,
Modellergebnisse und Gitterpurktsanalysen auf
Magnetbandern archiviert.

Anfénge der EDV-gestiitzten routinem#Bigen
Datenverarbeitung liegen in den vierziger und
finfziger Jahren. Alle Daten, die aus frihheren
Zeiten auf Magnetband gespeichert sind, muBten
nachtrdglich von Tabellen oder Registrier-
streifen erfaBt werden. Diese Arbeit ist noch
nicht abgeschlossen, so daB noch grofere vor
allem dltere Datenbestidnde nur in Tabellenform
oder als Vertffentlichung vorliegen. Neben den
Routinedaten werden in der letzten Zeit zuneh-
mend auch Projektdaten (z.Bsp. ALPEX,MESCKLIP,
Daten von Projekten zur Regional- und Stand-
ortplarung u.a.) und Sondermessungen bearbei-
tet und archiviert.
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Tab.1:Klimatologische Daten der BRDeutschland
aus flachendeckenden Stationsnetzen
im Magnetbandarchiv der Abteilung
Klimatologie im Deutschen Wetterdienst

1. Beobachtungsdaten bzw. gemessene Daten
Gesamtdatenumfang 3700Mb mit jghrlichem
Zzmche wan 200Mb

Datenart Anz.Stationen Anz.Stationsjahre
tagliche Nieder- 2839 135 000
schlagsbeob.

3x tdglich 478 19 000
Klimabeob.

8-24x tiglich 81 3 100
Klimabeob.

2. Auswertungen aus Registrierungen
Gesamtdatenumfang 640Mb mit jahrlichem
Zuwachs von 27Mb (ohne Niederschlags-

registrierungen)

Datenart Anz.Stationen Anz.Stationsjahre
stindliche 226 3 700
Windauswertungen

stiindliche 97 2 400
Auswertungen von

Temperatur u.Feuchte

stiindliche 191 3 200
Auswertungen von
Sonnenscheinschreibern

Auswertung von 40 1 000
Niederschlags-

registrierungen

3 INFORMATIONSSYSTEM

Durch den grofen Umfang an klimatologischen
und klimarelevanten Daten wird es immer
schwieriger, einen Uberblick iiber alle zur
Verfiigung stehenden Daten zu erhalten. Daher
werden sowohl national als auch international
EDV-gestiitzte Informationssysteme entwickelt
(WORLD METEOROLOGICAL ORGANIZATION 1985), die
alle klimatologischen und klimarelevanten
Daten dokumentieren. Fiir den Bereich der Bun-
desrepublik Deutschland wird z.Zt. in einem
vom BVFT im Rahmen des Nationalen Klimafor-
schungsprogrammes unterstiitzten Projekt das
Informationssystem INFOKLIF aufgebaut.



Neben den Daten, die im Deutschen Wetter—
dienst archiviert sind, werden in INFOKLIF
auch Daten dokumentiert, die von Forschungs-
einrichtungen und anderen Institutionen
auBerhalb des Deutschen Wetterdienstes ge-
sammelt werden. Dies betrifft auBer Beobach-
tungsdaten auch Auswertungen, Gubtachten und
Modellrechnungen.

Die Bedeutung von Klimskarten, d.h. der Uber-
tragung von gemessenen bzw. beobachteten
Elementen auf den Raum, hat in den letzten
Jahren besonders im Hinblick auf Stadt- oder
Regionalplanmung erheblich zugenommen. Um
einen Uberblick liber vorhandene Karten zu
geben wird in INFOKLIF ein Kartendokumenta-
tionssystem integriert.

Alle mit entsprechenden Fragebdgen erhobenen
Informationen werden in ein Datenbanksystem
eingebracht, dessen Struktur in Abb.1
gkizziert ist. In seiner endgliltigen Form
wird INFOKLIF in der Lage sein, detaillierte
Informationen iber alle in der Bundesrepublik
Deutschland betreuten klimatologischen und
klimarelevanten Daten zu liefern, soweit sie
von der Fragebogenaktion erfa8t wurden.

Kollektivbeschreibung
(Adresse, Zeitraum,
Geographisches Gebiet)

Datenartbezogene
Aussagen (Elemente,
rdgumliche und zeitliche
Dichte, Archivmedium,
Qualitdtskontrolle)

Stationsbezogene
Aussagen (geographische
und politische Angaben,

Stationsdnderungen,
Stationsbeschreibungen,
Datenbestand)

Elementbezogene
Aussagen (MeB%eré.t,
MaBeinheit

Abb.1: Datenbankstruktur INFOKLIF

WORLD METEOROLOGICAL ORGANIZATION:INFOCLIMA-
Catalogue of climate system data sets
(Interim Edition), June 1985
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LOKAL OPTIMALE BESTIMMUNG DES WINDFELDES AUF SEE
AUS WIND~ UND DRUCKBREOBACHTUNGEN MIT EINER INVERSMETHODE
Ulla Ennenga und Lutz Hasse

Institut flir Meereskunde
an der Universitdt Kiel
Diisternbrocker Weg 20
2300 Kiel 1

Es war Ziel dieser Arbeit, ein Verfahren zur
Erstellung mdglichst hoch aufldsender Analy-
sen des Windfeldes auf der Basis der synopti-
schen Bodenmeldungen zu entwickeln. Das fiir
den Nordatlantik angegebene Verfahren beruht
auf einer lokalen Optimierung iber die Aus-
gleichung der Druck- und Windmeldungen durch
Polynomfldchen mit Hilfe einer Grenzschicht-
beziehung. Das Verfahren 138t eine Enderung
des betrachteten Gitternetzes in seiner Aus-
dehnung und Lage und in seinem Gitterabstand
zu sowie eine Einbeziehung weiterer Mefdaten
wie z,B: Satellitenmessungen. Es wird ein lo-
kales MaB filir die Zuverlissigkeit der Analyse
berechnet, um Unsicherheiten durch die unsy-
stematisch wechselnden Détenverteilungen gof.

zu kennzeichnen.

Der Vergleich mehrerer Analyseserien zeigt

folgende Ergebnisse:

a) Eine gekoppelte Ausgleichung der Wind- und
Druckdaten mit einer sinnwvollen relativen
Wichtung zwischen beiden Datensitzen
(W = 5) filhrt zu einer Verbesserung des
'Analysefeldes gegeniiber einer reinen Druck-
ausgleichung mit einer anschlieBenden em—
pirischen Windfeldbestimmmng (2bb. 1)

b) Bei der gebietsweise sehr geringen Stations-
dichte iber dem Nordatlantik fiihrt die Ver-
wendung von Polynomen 2. Ordnung gecgeniiber
einer Ausgleichung durch Polynave 1. Oxd-
nung zu einer besseren Erfassung der syncp—
tischen Strukturen,

¢) Durch die Berlicksichtigung einer empiri-
schen, stabilitdtsabhingigen Grenzschicht-
beziehung wird eine Wiedergabe des Ge-
sctwindigkeitsfeldes erreicht.
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Die unter a bis c aufgefilhrten Ercgebnisse
sind durch Vergleich der Znalyse mit unabhén—
gigen (d.h. nicht in die Analyse einbezogenen)
Bedbachtungsdaten nachgewiesen. Als Verbesse-
rung wurde es dabei angesehen, daB sich die
mittlere quadratische Abweichung zwischen Ver-
gleichsbecbachtungen und Analysefeld verrin-
gerte. '
Als e'in weiteres, wesentliches Ergebnis zeigte
sich, daR neben der r.m.s. Abweichung auch ein
systematischer Fehler auftritt in dem Sinne, -
daB die mittlere Windgeschwindigkeit der Ver-
gleichsdaten systematisch hher lag als die
aus der Ausgleichung bestimmte., Interessant
ist dabei auch, daB der systematische Fehler
ebenfalls geringer wird, wenn man
a) Druck und Windbecbachtimgen zusammen ana-
lysiert,
b) Polynare 2. Ordnung statt 1. Ordnung be-
nutzt,
c) eine stabilitdtsabhingige Grenzschichtbe-
ziehung einfiihrt.
Es ist sogar so, daf die Benutzuna von Wind-
beobaghtungen von Schiffen allein bessere Er-
gebnisse gibt als die Benutzung von Druckbecb-
achtungen allein - im Gecgensatz zu der oft
gedulerten Meinung, das Druckfeld sei besser
zu interpolieren als das Windfeld. Dieser
systematische Fehler wird offenbar mit gerin-
gerer Datendichte gréifer, d.h. das Druckfeld
wird zu'sehr ceglittet, Dann wire zwar rdg-
licherweise das Flidchenmittel des Vektorwin-
des noch richtig, aber die Intensitst der
Wechselwirkuna Ozean-Atmosphire wird systema-—
tisch unterschitzt, da fiir diese das Mittel
des Betrages des Windes maBaeblich ist.



leider gibt es in der Literatur keine Zahlen-
angaben liber die Genauigkeit vergleichbarer
Windanalysen, da diese zum griften Teil im
Rahmen routinemdfiger Analyse/Vorhersage-Zy-
klen erstellt werden, in denen die Qualitit
der Windfelder nur eine wntergeordnete Rolle
spielt. Damit ist ein quantitativer Vergleich
mit anderen Verfahren nicht mdglich. Aus dem
Vergleich zwischen Eingangsdaten und Analyse-
werten 148t sich eine Abschétzung der mittle-
ren Genauicgkeit der Schiffsmessungen gewinnen.
Von Interesse ist ja die Genauigkeit {ber
alles, d.h. einschlieflich Kodierung und Yber-
mittlung der MeBwerte, nachdem grfere routi-
nemifig zu entdeckende Fehler eliminiert wur-
den. Als typische Fehler ergeben sich 3 n/s,
30° wnd 1 hPa. Bei der Interpretation dieser
Angaben ist zu bedenken, daB hierin auch die
natiirliche Variabilitdt unterhalb der syncp-
tischen Skala enthalten ist.

Obwchl in der Zukunft FernmeBverfahren wie
der Einsatz von Mikrowellen-Scatterometern

zu einer besseren Effassung des Boderwindfel-
des tber See beitragen werden, bleibt die Ana-
lyse der synoptischen Bodendaten zunidchst wei-
terhin von Interesse. So kann das Verfahren
zur Verifizierung der Analyse-Algorithmen der
Scattercameter-Daten benutzt werden. Hinzu
kommt, daB der sonnensynchrone Umlauf des fiir
1989 geplanten ERS-1 nur zu zwei Abtastungen
pro Tag fithrt, die nicht mit den synoptischen
Hauptterminen zusammenfallen und keine zeit-
lich einheitliche Erfassung der gesamten Cber—
fliche des Nordatlantik gewdhrleisten. Eine
optimale Analyse 148t sich deshalb nur liber
die Kopplung der verschiedenen MeRdatensétze
erwarten. Das in dieser Arbeit beschriebene
Verfahren 1l3Rt die Einbeziehung der Winddaten
unterschiedlicher Systeme mit Berilicksichti-
gung einer der Datengenauigkeit entsprechen-
den Wichtung relativ einfach zu.

02 1 5 20 50
T T T | I
41 -4
3| < 13
dd
21 —H2
aU
1+ -1
)
ol ] | 2I0 1 0
02 1 5 W

Abb. 1: Abweichungen zwischen analysiertem
Feld und unabhi&ngigen Becbachtungen.
Die mit p, dd, U bezeichneten Kurven
geben die Wurzel der mittleren Ab-
weichungsquadrate fiir Druck, Wind—O
richtung und Windstérke in hPa, 10
und m/s. Die Kurve AU gibt den mit
Vorzeichen gemittelten Unterschied
der Geschwindigkeiten von Vergleichs-
daten und Analyse. 2Als Abszisse ist
das relative Gewicht W zwischen Druck
und Windbecbachtungen angegeben:
kleines W = Druckbecbachtingen domi-
nieren; grofes W = Windbecbachtungen
dominieren.
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SYNOPTISCHE STROMUNGSFELDER VOR DER WESTKUSTE NORWEGENS,

GEMESSEN MIT EINEM HOCHFREQUENZ-RADAR

Heinz-H. Essen

Institut fiir Meereskunde, Universitdt Hamburg

1. EINLEITUNG

In den letzten 20 Jahren haben Fern-
mefverfahren zunehmend an Bedeutung
fir die ozeanographische Forschung
gewonnen. Als Informationstrdger be-
nutzt man akustische und elektroma-
gnetische Wellen.

Akustische Wellen kdnnen im Innern
des Ozeans eingesetzt werden, sind
aber sehr storanfd@llig. Mit elektro-
magnetischen Wellen 13Bt sich nur
die Meeresoberfldche beobachten, sie
sind jedoch von Flugzeugen und Sa-
telliten aus einsetzbar. Dazu stehen
mehrere Frequenzbander zur Verfii-
gung: optisches Band, thermisches
Infrarot und Mikrowellen.

Wegen der erforderlichen Antennen-
ldnge kdnnen Dekameterwellen (=Hoch-
frequenzwellen) nur bei bodengebun-
denen FernmeBverfahren Verwendung
finden. Die Wellenldngen der Deka-
meterwellen entsprechen denen des
Seegangs und sind deshalb zur Fern-
messung des Seegangs und von Ober-
fldchenstromungen, die den Seegang
beeinflussen, besonders geeignet.

2. ARBEITSWEISE DES RADARS

Ein Teil der von einer HF-Antenne
abgestrahlten Energie folgt als Bo-
denwelle der Erdkrimmung. Damit wer-
den Reichweiten bis liber den Hori-
zont ermdoglicht. Durch die Wechsel-
wirkung mit dem Seegang wird elek-
tromagnetische Energie in alle Rich-
tungen (und auch zurlck) gestreut.
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Fir FernmeBverfahren nutzt man die
Rickstreuung, wofilir Seegangswellen
verantwortlich sind, die die halbe
Wellenldnge der HF-Wellen besitzen
und auf das Radar zu- bzw. von ihm
weglaufen.

Die Dopplerverschiebung des Empfangs-
signals wird durch die Phasenge-
schwindigkeit der streuenden Seegangs-
wellen bestimmt, die theoretisch

aus der Dispersionsrelation bekannt
ist. Abweichungen zwischen diesen
Werten flihrt man auf eine Strdmung
zuriick, die den Seegang mit sich
tragt.

Aufgrund des skizzierten physikali-
schen Mechanismus entwickelten
Barrick et al. (1977) das MeBsystem
CODAR (Coastal Oceanic Dynamics
Application Radar), das seitdem in
mehreren Experimenten erfolgreich
eingesetzt wurde, z.B. von Essen et
al. (1984).

Das CODAR-System besteht aus zwei
Radarstationen, die in einem Abstand
von ca. 30 km an der Kiiste aufgebaut
werden. Jede Station miBt die Radial-
komponente der Strémung, woraus sich
die zweidimensionalen Vektoren fla-
chendeckend in einem Gebiet bis zu
60 km Durchmesser berechnen lassen.
Die rdumliche Aufldsung betrdgt etwa
3 km (abhdngig von der Pulslénge und
der azimutalen Aufldsung), die ver-
tikale Mittelung ca. 0.5 m (abhdngig
von der Sendefrequenz) und die zeit-



liche Mittelung 18 Minuten (=MeB-
dauer).

3.EXPERIMENT (NORWEGISCHE RINNE)

Im Marz 1985 wurden CODAR-Messungen
in der Norwegischen Rinne (ca. 59°N)
durchgefiihrt. Die Radarstationen be-
fanden sich auf den Inseln Utsira
und Karmoy in 21 km Abstand vonein-
ander. Es wurde iiber 10 Tage alle 2
Stunden gemessen, bei sich @ndernden
Wettersituationen auch jede Stunde.
Insgesamt wurden 151 Stromungskarten
erstellt.

Die CODAR-Messungen wurden parallel
zu hydrographischen Untersuchungen
des Institutes fiir Meereskunde (Ham-
burg) von Bord der VALDIVIA aus

durchgefiihrt.

BARRICK, D.E., EVANS, M.W.,
WEBER, B.L.: '

ESSEN, H.-H., FREYGANG,T.,
GURGEL, K.-W., SCHIRMER, F.:

An der Front des Norwegischen Kiisten-
stroms mit den Wassermassen hGheren
Salzgehalts der zentralen Nordsee ist
mit komplizierten Stromungsbildern

zu rechnen. Die Messungen sollen ei-
nen Beitrag zu den Untersuchungen
uber die Zirkulation in der Nordsee
liefern. ,

Die CODAR-Messungen zeigen mehrere
Wirbel
sollen Rotation und Divergenz sowie
die Verweildauer der Wirbel
MeBgebiet untersucht werden.

im Verlauf der MeBperiode. Es

in dem
Ein Bei-
spiel filir die Stromungsstrukturen in
dem MeBgebiet ist in der Abbildung
gezeigt.

Ocean Surface Currents, Mapped by
Radar Science 198 (1977), 138 - 144.

Oberfldchenstromungen vor Sylt
- Radarmessungen im Herbst 1983 -

—
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DYNAMIK KLIMABEEINFLUSSENDER LANDNUTZUNGSANDERUNGEN MITTELS SATELLITENBILD-AUS-

WERTUNG

G. Esser

Arbeitsgruppe Allgemeine Bkologie im FB Biologie/Chemie der Universitét

Postfach 4469, 4500 Osnabriick

Die Klimarelevanz der Vegetationsdecke
folgt aus ihrer Vernetzung im globalen
Energiehaushalt:

600 Gt C einer der
groBen Kohlenstoff-Pools (Nettoflu8

- Sie ist mit ca.

Atmosphidre-Biosphdre ca. 50 Gt C/a).
- Sie greift iiber Albedo und Wasserbi-
lanz direkt in den Wdrmehaushalt der

Landoberfldchen ein.

Die Vegetationsdecke unterliegt in der
Neuzeit einer ausgeprdgten anthropoge-
nen Dynamik. Erste grobe Modellschadt-
zungen ergeben eine C-Quelle aus Rodun-
140 Gt C seit vorindustriel-
ler Zeit (ESSER i985), also etwa das
Doppelte der Ozeansenke. Doch sind die-

gen von ca.

se Schdtzungen noch zu wenig regionali-

siert (RICHARDS et al. 1983). Die Not-

wendigkeit der Regionalisierung ergibt
sich vor allem aus folgenden Griinden:

- Der Rodungs-Zugriff erfolgt auf vari-
able natlirliche Phytomassen (Spanne
von 0.5 - 25 kg C/m?).

- Das Schicksal der gerodeten Fldchen
ist regional verschieden (Wiederbe-
waldung in der Brache oder Degenera-
tion zu Savannengesellschaften unter
Dauernutzung) und wird durch Klima,
Boden, Feuer und Nutzungsform beein-
fluBt.

Daher haben wir damit begonnen, auf der
Basis von ERTS-Landsat Szenen regional
aufldsende Daten Ulber die Landnutzungs-
dynamik zu erstellen. Dabei werden Sze-
nen aus den friihen 70er Jahren (Land-
sat 1 und 2) mit spdteren Szenen (liber-

wiegend Landsat 3) auf optischem Wege
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verglichen. Bisher wurden 934 Szenen
fiir Slidamerika ausgewertet, die 12.5
Mill. km? d.h. 80 % der po-
tentiell zur Nutzung geeigneten Fldche

tiberdecken,

(ohne Wiisten, Tundren, Hochgebirge)
(Tab. 1). _
Vegetation hat mit einer mittleren Rate

Die natiirliche und naturnahe

von 9.7 X 10° km? pro Jahr abgenommen.
223 km? wurden im Mittel wieder aufge-
forstet, vorwiegend in Brasilien und
Argentinien. Die mittlere Netto-Freiset-
zung an Kohlenstoff betrug nach diesen
Flichen iberschldgig nach dem Osnabriik-
ker Biosphiren Modell ca. 0.1 Gt/a.

Die geringe Wiederbewaldungsrate 1l&B8t
vermuten, daB der klassische Zyklus des
Wanderhackbaus einer Dauernutzung gewi-
chen ist. Untersuchungen im Zusammen-
hang mit ground truth Massnahmen haben
gezeigt (ESSER 1984), daB meist eine
Degeneration zu extensiv genutztem Wei-
deland erfolgt. Dabei werden charakte-
ristische Anderungen der Vegetationspa-
rameter (Phytomasse, Bestandeshohe,
Blattfldchenindex) und der Bodenparame-
ter (Austauschkapazitit, Tongehalt, or-
gan. geb. Kohlenstoff, pH-Wert) durch-
laufen (Abb. 1).
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Abb. 1. Der Zusammenhang zwischen dem 8 5042

Tongehalt des Bodens und Eigenschaften '

des Bodens (Gesamtaustauschkapazitdt = = |e-= e cmcenc o oonao 4,04

(T), organisch gebundener Kohlenstoff 4

(C), pH-Wert (pH), gemessen im Oberbo- N 3,041

den, 0 - 12 cm) und der Vegetation (Phy-

tomasse (Ph), Bestandesh&he (H), Blatt-

flichenindex (BFI)) entlang eines Bo- . r .

dengradienten in Ostparaguay (Dat?n 10 20 30 Ab §0 Ton%

h ESSER 1984, unverdffentlicht).
nae ’ Arens, Acrisols E;ggts{gls :

Tab. 1. Ergebnisse der Auswertung von 934 Landsat-Szenen hinsichtlich der Fli-
chenverédnderungen der natirlichen und naturnahen Vegetation. Die Schdtzung der
dabei freigesetzten Kohlenstoff-Aquivalente erfolgte mit dem Osnabriicker Bio-

sphdren Modell (ESSER 1985). Spalte (6) gibt eine Schdtzung aufgrund statisti-

scher Daten.

RICHARDS ET AL. 1983

LAND FLACHENANDERUNG (KM2/A)  ausgew. gesch.
Abnahme Zunahme Bilanz Fldche (%) Phytomasse (t/a) Mittel 1958-78 (km?/a)
(1) (2) (3) - (4) (5) (6) '
BRASILIEN 6839 200 6689 76 % 80 x 10° ¢ 7780
ARGENTINIEN - 1533 17 1516 85 7 12 “ 1880
PARAGUAY 791 0.4 790 80 % 9.5 * 227
VENEZUELA 360 3 357 65 % 3 " 960
"‘BOLIVIEN 76 0 76 40 7 1 " 713
CHILE 69 3 66 90 % 0.3 " 104
KOLUMBIEN 3 0 3 30 % 0.02 280
PERU 0 0 0 34 % - 649
EKUADOR 0 0 0 67 - 187
URUGUAY 0 0 0 95 % - - 48
SUDAMER KA 9720 223 9497 72 % 106 x 10°

12660
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KANALISIERUNG DER ATMOSPHKRISCHEN STRUMUNG DURCH TALER

Franz Fiedler und Stefan Emeis

Institut fur Meteoro]ogie'und Klimaforschung

Universitdt / Kernforschungszentrum Karlsruhe

Kaiserstr. 12, 7500 Karlsruhe 1

1 EINLEITUNG

Es gehort seit langem zum allgemeinen Er-
fahrungsschatz der Meteorologie, daB Windge-
schwindigkeit und Windrichtung erheblich von
der Bodengestalt beeinfluBt werden. Aus die-
sem Grunde ist es besonders schwierig, in
einem von Bergen und Tdlern durchsetzten
Gebiet reprisentative Werte der Luftstromung
angeben zu konnen.

Andererseits zeigen die kiimatologischen
Beobachtungen, daB insbesondere die Variati-
onsbreite der Windrichtungen in Tdlern sehr
stark eingeengt ist und damit bei einer viel
groBeren Stromungsvielfalt im synoptischen
Skalenbereich zu einer betrdchtlichen Re-
duzierung der Stromungsmuster fiihrt. Wenn
diese Stromungsmuster einmal als Funktion
der groBrdumigen Anstromung bestimmt sind,
ist eine Vorhersage sogarAeinfacher und ge-
nauer durchfiihrbar als iiber homogenem Geldn-
de. Ein Beispiel fiir diese Vorgehensweise
haben GroR und Wippermann 1981 anhand der
Beobachtungen an der Beobachtungsstation
Mannheim geliefert.

Obwoh1 die Ph@nomene anhand von Beobach-
tungen mehr und mehr herausgearbeitet werden
kdnnen, bleibt jedoch noch ein betrdchtlicher
Nachholbedarf fiir das Verstdandnis der Phano-
mene zu erledigen.

Die Beobachtungen aus dem Experiment
MESOKLIP (Fiedler und Prenosil, 1980) im Ober-
rheingraben haben deutlich gezeigt, da® bei
westlicher Anstromung innerhalb des Oberrhein-
grabens stets eine slidliche, bei Gstlicher
Anstrdmung stets eine ndrdliche Strdmung
herrscht. Welcher Mechanismus dafiir verant-
wortlich ist, konnte bisher noch nicht ein-
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- deutig gekldrt werden.

In engen und tiefen Taleinschnitten kann
aufgrund von zahlreichen vorliegenden Be-
obachtungen ein solches Stromungsmuster nicht
bestdtigt werden. Ab einer kritischen, zur
Talachse senkrechten Anstromungsgeschwindig-
keit, stellt sich bei dieser Talform eine das
ganze Tal ausfiillende Rotorstrgmung ein, de-
ren Rotationsachse parallel zur Talachse
liegt.

Mit dieser Arbeit soll aufgrund von numeri-
schen Simulationen mit einem zweidimensiona-
len mesoskaligen Modell ein Beitrag zur Frage
ge]eiétet werden, bei welchen Geldndedimen-
sionen der Obergang von einer talparallelen
Kanalisierung zu einer Rotationsstromung zu
erwarten ist.

2 NUMERISCHE MODELLSIMULATIONEN

Das flir diese Untersuchungen benutzte Simu-
lationsmodell ist bei Dorwarth (1985) beschrie-
ben. Es handelt sich dabei um ein nicht-hydro-
statisches Modell, das von der Filterbedingung
V.V =0 Gebrauch macht und die Orographie
uber eine Koordinatentransformation als untere
Randbedingung beriicksichtigt.

Um den Obergang vom Kanalisierungseffekt
zu einem Rotorsystem zu erfassen, sind Simu-
lationen fiir Tdler mit verschiedenen Breiten-
und Hohenverhdltnissen durchgefiihrt worden.

In den Abb. 1 - 3 sind fiir drei Fdlle mit
unterschiedlichen Talbreiten (20 km, 10 km,

1 km) und fir die Taltiefe 600 m die zuge-
horigen Simulationsergebnisse wiedergegeben.
Der Talabhang ist bei allen drei Fillen 3 km
lang. Die thermische Schichtung der freien
Atmosphire wurde mit 3 K km™ ' angenommen. Als
Antrieb fir die Stromung wurde ein senkrecht



zum Tal gerichteter geostrophischer Wind von

8.5 ms! vorgegeben.

3 ERGEBNISSE

Als wesentlichstes Merkmal der Simulationen
ist die krdftige Kanalisierung bei Vorgabe
eines breiten Tals (B = 20 km) anzusehen.
Dieses Verhalten ist mit der beobachteten
Stromung im Oberrheingraben verg]éichbar
(Fiedler, 1983). Bereits bei einer Talbreite
von 10 km beschrankt sich die Kanalisierung
auf die stromabwdrts gerichtete Halbseite
des Tales. Je schmaler das Tal wird, desto
stirker werden die Reibungskrdafte fiir das
Stromungsmuster bestimmend. Bei einer Breite
der Talsohle von 1 km stellt sich bereits
ein Rotor ein mit einer Gegenstromung am Bo-
den. Die Stromung in Talrichtung ist in die-
sem Fall gegeniiber den breiteren Tdlern be-
trichtlich zuriickgegangen. Sie erreicht je-
1 in et-
wa 300 m Uber Grund im Bereich der rechten

doch immer noch ein Maximum von 3 ms~

(stromabwirts gelegenen) Talhd1fte.

Solange die Reibungskrafte nicht zur
allein dominierenden Kraft in einem Tal wer-
den, bildet sich eine talparallele Stromung
aus, die proportional zum Druckgradienten
entlang des Tales ist. Fiir die Geschwindig-
keit in Talrichtung 1aRt sich folgende Be-
ziehung angeben, ,

Zo

v(z)=——l— ]

X;

&k

(zO = Rauhigkeit, N = 4.5)

Aus Beobachtungen konnte ‘diese Beziehung
bereits bestitigt werden. Eine weitergehende
Betrachtung muB allerdings verstdrkt auf den
EinfluB der Schichtung eingehen.

4  DANKSAGUNG: Diese Arbeit wurde von der
Deutschen Forschungsgemeinschaft gefdrdert.
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Abb.1:Talparalleler Wind, B-= 20 km
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VERANDERUNG DES LOKALKLIMAS DURCH ABHOLZUNGEN

- EIN NUMERISCHES SIMULATIONSEXPERIMENT -

Ginter GroS8

Institut fiir Meteorologie, Technische Hochschule Darmstadt

In den letzten Jahren wurden eine
Reihe von Simulationsmodellen fiir

den Mesoscale Gamma entwickelt und
deren Leistungsfdhigkeit unter Beweis
gestellt. Alle mehrdimensionalen Mo-
delle dieser Art beriicksichtigen den
Bewuchs der Erdoberflache nur iber
eine charakteristische Rauhigkeits-
linge (Ausnahme: YAMADA, 1985).

Bei einer solchen Vorgehensweise er-
eben sich filir groBe Bestandshdhen
%Z.B. Wald) nicht mehr tolerierbare
Differenzen zwischen Modellergebnis-

sen und Beobachtungen.

Aus diesem Grunde wird in dem Simu-
lationsmodell FITNAH (Modellbeschrei-
bung ohne Bewuchs z.B. GROSS, 1985)
der Bewuchs in geeigneter Art und
Weise beriicksichtigt. So erfolgt eine
Erweiterung der Bewegungsgleichung um
den Term .

aui
3T T - o4 b(z) uy |ui[ .

c, ist ein Widerstandskoeffigzient fir
dén Canopy und b(z) die Blattflichen-
dichte in m?/ m®. Natilirlich muB auch
die Gleichung fiir die turbulente kine-
tische Energie und vor allem der

erste Hauptsatz der Thermodynamik in
entsprechender Weise veriandert werden.

Mit dem so erweiterten Modell FITNAH
soll untersucht werden, welche Ver-
dnderungen des Lokalklimas groBfld-
chige Abholzungen nach sich ziehen
konnen.

Zu diesem Zweck werden zwei numeri-
sche Experimente durchgefiihrt, wobei
die Stromungs- und Temperaturver-
hdaltnisse in einem schmalen Odenwald-
tal, einmal mit und einmal ohne Wald,
berechnet werden. Als Topographie
wird diejenige des stark bewaldeten
Finkenbachtales slidwestlich von Beer-
felden ausgewdhlt. Filir dieses Gebiet
liegen langjdhrige Temperaturmessung-
en vor (SCHNELLE, 1972), die zu einer
Uberpriifung der Ergebnisse fiir die
Simulation mit Wald herangezogen
werden konnen. Die Lage der MeBstati-
onen sind in der Abbildung 1 gekenn-
zeichnet.
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Abb.1~ Topographie des Finkenbachtales
(EEE] Wald, ® MeBstationen)

In der gleichen Darstellung sind die
bewaldeten Fldchen mit Schraffur her-
vorgehoben. Es handelt sich dabei zu
80% um einen Nadelholzbestand mit

einer mittleren Baumhohe von ca 20 m.

Die dreidimensionalen instationdren
Rechnungen werden fiir eine windstille
(groBrdumig) wolkenlose Winternacht
durchgefiihrt.

Die horizontale Gitterweite wird mit
300 m festgelegt, widhrend der vertika-
le Gitterabstand variabel ist. Die
untersten 20 m der Atmosphiare werden
mit 6 Rechenfldchen aufgeldst, wobei



die erste in ca 2.5 m iliber Grund Das Stromungsfeld in ca 2.5 m iiber

liegt. Da diese engen Gitterweiten Grund fiir die Simulation mit Wald ist
einen sehr kleinen Zeitschritt von in der Abbildung 2 mit Vektorpfeilen
2-4 s erfordern, konnen hier nur die dargestellt. Man erkennt ein abflieflen
Ergebnisse nach einer Stunde Real- der kalten Luft von den Hidngen und die
Zeit prdsentiert werden. In Kiirze Ausbildung eines Bergwindes. Die Ge-
liegen aber auch die Resultate zu schwindigkeiten in den bewaldeten Ge-
spidteren Zeitpunkten vor bieten sind viel kleiner als iiber

freien Fléchen.

Aufgrund der stabilen Schichtung ist
es am Talboden kdlter als an den un-
bewaldeten Hangzonen. Die Temperatur-
differenz zwischen den Punkten A und
B (sieheOAbb. 1) wird zu dieser Zeit
mit -0.9°C berechnet, wihrend als
Wintermittelwert -1.4°C beobachtet
werden.

Vergleicht man diese Ergebnisse mit
den Resultaten der Simulation nach
vollstdandiger Abholzung so stellt man
fest, daB im Falle ohne Wald die Wind-
geschwindigkeit groBer ist (Abb. 3a),
die bodennahe Temperatur niedriger
wird (Abb. 3b) und damit die Frostge-
fadhrdung der tiefer gelegenen Gelédnde-
teile zunimmt.

y (km)

N

40

X = 2.4 km
y =0.3 km

30

height (m)

-1,0 ~0,5 0,0 O S
u(m/s) ® (K)

‘ & Abb.3a Vertikalprofil der Horizontal-
x (km) geschwindigkeit (links)
Abb.3b Vertikalprofil der potentiellen
Abb.2 Horizontalgeschwindigkeit in Temperatur (rechts) '
ca. 2.5 m iiber Grund. : (—— ohne Wald, --- mit Wald)
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MICROCOMPUTER-EINSATZ BEI DER SEGELFLUGWETTERBERATUNG

Dietrich Heimann
Deutsche Forschungs- und Versuchsanstalt fiir Luft- und Raumfahrt
Oberpfaffenhofen
Institut fiir Physik der Atmosphdre
D-8031 WeBling, BRD

1. EINLEITUNG

Die Segelflugwetterberatung besteht im mittel-
europdischen Raum im wesentlichen aus der Pro-
gnose des Tagesgangs der  konvektiven
Aktivitdt. Hierfiir muBte sich die dezentrale
meteorologische Beratung auf Segelflugpldtzen
bislang mangels Zugang zu zentraler EDV iiber-
wiegend auf konventionelle Methoden, wie
graphische Konstruktionen im thermodynami-
schen Diagrammpapier, stiitzen. Mittlererweile
gestatten aber preiswerte und leicht zu trans-
portierende Microcomputer auch den Einsatz
moderner numerischer Methoden, die die Mog-
lichkeiten der graphischen Konstruktion bei
weitem iibertreffen.

2. KONZEPTION

Die konvektiven Prozesse in der Atmosphire
sind abhdngig von der zeitlich und rdumlich
variierenden Schichtung (Vertikalprofile von
Temperatur und Feuchte) und vom ebenfalls
zeit- und ortsabhdngigen Energieeintrag in die
Atmosphdre. Letzterer wird von der Jahres- und
Tageszeit, von meteorologischen Faktoren (z.B.
Abschirmung durch hohe Wolken) und von Stand-
ortparametern (geographische Breite,
Meereshohe, Oberflachenbeschaffenheit) be-
stimmt.

Speziell fiir den Einsatz auf Microcomputern
der unteren Leistungsklasse (hier: Apple II
System) wurde ein modulartiges Programmsystem
entwickelt. Mit ihm lassen sich in aufeinan-
derfolgenden Schritten die Anderung der verti-
kalen Struktur von Temperatur und Feuchte
aufgrund

1. groBrdumiger Advektion,
2. adiabatische Aufheizung (Tagesgang),
3. konvektiver Fluktuation

abschdtzen. Der Punkt 2 ergibt ein iiber den
konvektiven Zeitscale gemitteltes, adiabati-
sches Temperaturprofil, wzhrend Punkt 3 ein
einzelnes Konvektionsereignis (Thermikblase,
Cumuluswolke) beschreibt.

3. ABLAUF DER PROGNOSE
3.1 Grofraumige Advektion
Das Programmodul TEMPROG ibernimmt
00 UTC-Vertikalprofile (Temperatur und Tau-
punkt) von ca. 3 bis 6 Stationen in Vertikal-

stufen von 250 m, sowie den Wind in 1000 m Stu-
fen und interpoliert sie auf die Koordinaten
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des gewiinschten Zielgebjets. Die Anderung die-
ser. Profile durch_groBrdumige Advektion wird
durch die Berechnung horizontaler, vom Zielge-
biet ausgehender Riickwdrtstrajektorien be-
stimmt. Die Prognose erstreckt sich auf maxi-
mal 24 Stunden. Infolge der angenommenen
Stationaritdt des Stromungsfeldes und dem Ver-
zicht auf Vertikaladvektion 1868t sich die
groBrdumige Temperatur- und Feuchtednderung
allenfalls trendmédfig ermitteln.

3.2 Aufheizung (Tagesgang)

Im Programm KONPRO1 werden auf Basis der im
Programm TEMPROG prognostizierten Vertikal-
profile der Temperatur und des Taupunktes die
bodennahe Temperatur und die Hohe der Aufheiz-
schicht im zeitlichen Abstand von einer Stunde
zwischen Sonnenauf- und untergang bestimmt.
Das dazu verwendete Verfahren geht auf GOLD
(1933) zuriick. Fir jede Stunde nach Sonnenauf-
gang wird ein Energiedquivalent angegeben. Es
handelt sich um eine Tabelle von jahres- und
tageszeitabhidngigen Werten der Druckdifferenz
Ap, die die Masse der Luft angibt, die von Son-
nenaufgang an, ausgehend von einer isothermen
Schichtung isobar auf eine adiabatische
Schichtung erwdrmt wird.

Die Ap-Werte werden in Energiewerte umgerech-
net und ggf. reduziert, wenn Abschirmungen
wahrscheinlich sind (Schwellwert der Taupunkt-
differenz im Vertikalprofil). Hinzu kommt noch
ein standortabhéngiger Faktor, der fiir feuchte
Zielgebiete kleiner, fiir gebirgige Ziele gro-
Ber als einsist.

In KONPRO1 werden stiindlich die Adiabaten be-
stimmt, die 2zu den jeweiligen von TEMPROG
iibernommenen Temperaturprofilen energiemdBig
den Abstand haben, der den zugehdrigen Ap-Wer-
ten entspricht.

3.3 Konvektive Fluktuation (Thermikblase)

Das Programm KONPRO2 ist ein 1 1/2 dimensiona-
les, dynamisches Konvektionsmodell, das das
Verhalten eines Luftpakets (Thermikblase) si-
muliert, dessen virtuelle Temperatur in Boden-
ndhe gegeniiber seiner Umgebung um 1.2 K erhcht
wurde und das somit einen Auftrieb erfdhrt.
Die Konvektionssimulation kann zu jedem Zeit-
punkt erfolgen, fiir den im Programm KONPRO1
die Aufheizung berechnet wurde.

KONPRO2 ist eine abgemagerte Version des Mo-
dells von OGURA und TAKAHASHI (1971). Es be-
rechnet die Vertikalgeschwindigkeit, die Tem-
peratur und das Mischungsverhiltnis von Was-
serdampf und Wolkentrdpfchen zeitabhdngig in-



nerhalb einer Luftsdule mit konstantem Radius
(Thermikzylinder). Das Modell beriicksichtigt
dynamisches und turbulentes Entrainment von
Umgebungsluft.

Die Grofen der Umgebungsluft werden wdhrend
eines Simulationslaufes konstant gehalten und
werden aus den vom Programm KONPRO1 iibernomme-
nen Profilen berechnet. Die Modellgleichungen
werden numerisch geldst. Der vertikale
Gitterabstand betrdgt 200 m, der Zeitschritt
30 s.

Die Modellgleichungen lauten:

Iw dw 2u, T, — Ty, _ 2alw| W

BT ez T (eTMte— :
aT, aT 2u
-0 =" :(?TVI+ Ya) ——,L(TIV,— T) -
a|w
- (T - T +ZHC - B)
ag, _ _ _dq, 2y,
—T—_:?Z I"'T(Qve_q;')_
alw
- —F@ -4 - C+E
a4q, _ aq. 2u, 2a| WI
T-—"Waz_ r(qu_qc)_ch"‘c—E
g = —L2e%
T e 4z

w Vertikalgeschw. im Thermikzylinder

T, virt. Temperatur im Thermikzylinder

q, Wasserdampfkonzentr. im Thermikzylinder

q. Wolkentrépfchenkonz. im Thermikzylinder

r Radius des Thermikzylinders (r = 500.m).

o Widerstandskoeffizient (« = 0.01)

v4 adiabat. Gradient (y, = 9.8 K/km)

1, spez. Verdunstungswirme (I, = 2500 kJ/kg/K)
u, hor. Windgeschw. am Randes des Thermikzyl.
C Kondensationsrate

E Verdunstungsrate

T,, und q,, sind Werte der Umgebungsluft.

0 T,
We = {W;Tve= {f:;qu= {‘z‘:’;%e=

4. EINSATZ BEI DER BERATUNG

Mit dem beschriebenen ‘Programmsystem lassen
sich in vertretbarer Rechenzeit Tagesprognosen
fiir verschiedene Zielgebiete durchfiihren. Alle
Ergebnisse (Tabellen und Graphiken) werden
intern abgespeichert und lassen sich nach Be-
endigung der Rechnung abrufen. Wahrend
mehrmaliger Einsdtze bei Segelflugwettbewer-
ben und KonvektionsmeBkampagnen  wurden
insgesamt gute Erfahrungen gewonnen. Das Pro-
grammsystem kann zwar den Meteorologen vor Ort
nicht ersetzen, es kann aber seine Arbeit
sinnvoll unterstiitzen und erleichtern.

Literatur

GOLD,E. , 1933
Maximum Day Temperatures and the Tephigram
Prof .Notes No. 63, Met.Office, London

OGURA,Y. and TAKAHASHI,T., 1971
Numerical Simulation of the Life-Cycle
of a Thunderstorm cell
Mon.Wea.Rev., 99, 895-911

5. BEISPIELE
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e Bild 1: Graphische Darstellung des Radiosondenaufstiegs der
Station Essen. Es enthdlt im linken Teil die Temperatur- und
Taupunktkurve und im rechten Teil den Verlauf der potenticllen
und adquivalent-potentiellen Temperatur mit der Hohe. Die Ho-
henangaben der Inversionen und der Nullgradgrenze beziehen sich
auf das Meeresniveau.
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® Bild 2: Feld des Konvektionsindex (’k-value’). Werte zwischen
-10 und 0 geben méiBige, Werte zwischen 0 und + 10 gute Ther-
mik an. Werte Gber +20 deuten auf erhShte Gewitterneigung hin.
In dieser Form lassen sich 36 verschiedene Parameter, darunter
viele abgeleitete Gr6Ben, darstellen.
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® Bild 3: Ergebnis der Konvektionssimulationen mit dem Pro-
gramm KONPRO2, die in diesem Beispiel fiir jede Stunde durch-
gefiihrt wurden. Angegeben wird die bodennahe Temperatur, die
Héhe der Cu-Wolkenbasis und die Konvektionshohe. In der Gra-
phik im rechten Teil wird die mittlere Vertikalgeschwindigkeit im
Thermikzylinder uaterhalb der Wolkenbasis und die Entwicklung
von Dunstblasen (Raster) und Cumulus-Wolken (schwarze Drei-
ecke) als Funktion der Hohe (iiber Grund) und der Uhrzeit dar-
gestellt.
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MESSUNGEN IN DER BODENNAHEN LUFTSCHICHT WAHREND PUKK

Dr. Gerd HefBler
Abt. Maritime Meteorologie
Institut fiir Meereskunde, Kiel

1 EINLEITUNG

Im Rahmen des Kiistenexperimentes PUKK
1981 wurden Wind-, Temperatur- und
Feuchteprofile itiber dem Wattenmeer ge-
messen. Im Bereich der Nordseekiiste
stellt das Wattenmeer ein mehrere Kilo-
meter breites Ubergangsfeld zwischen
dem Festland und der freien See dar,

in dem sich die thermischen und dynami-
schen Eigenschaften des Untergrundes
gezeitenperiodisch verdndern. Es ist
somit zu untersuchen, welche tidenbe-
dingten Variationen in den Meflreihen
und in den hieraus abgeleiteten Parame-
tern fiir die bodennahe atmosphidrische
Grenzschicht auftreten. Die hieraus re-
sultierenden Schwankungen der turbulen-
ten Fliisse kdnnen somit zu einer Modifi-
zierung der zeitlichen Abliufe wie auch
der rdumlichen Strukturen kiistengebun-
dener mesoskaliger Prozesse filihren.

2 MESSUNGEN

Die Messungen auf dem Watt erfolgten
mit Hilfe eines absenkbaren Dreibeines,
das auf MeBposition P=53°44"' 18"N und
A=8°23"'30"E im Bereich einer flachen
Senke aufgestellt wurde und an dem Pro-
file der Windgeschwindigkeit, Tempera-

tur und Feuchte, sowie in je einer Hohe

die kurzwellige Einstrahlung, die Wind-
richtung und ferner die Wassertempera- .
tur als 4 Minuten Mittelwerte iliber den
Mefzeitraum vom 25.9.-9.10.1981 regi-

striert wurden. Die mit dem Datensatz
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durchgefithrten Untersuchungen kénnen

nur den Charakter einer Fallstudie ha-
ben, da die dominierende halbtéigige Ge-
zeit wihrend der ca. 14-tﬁgigen‘Meﬁ—
phase nur einen Zyklus durchlduft und
die statistische Absicherung daher nicht
befriedigend ist.

3 UNTERSUCHUNGEN

Zur Erfassung der Einfliisse des Watten-
meeres auf die bodennahen meteorologi=.:"
schen Felder wurden folgende Untersu-
chungen durchgefiihrt:

- welche Verdnderungen ergeben sich
fir die turbulenten Fliisse gegen-
iiber der freien See?

- Kdnnen die lokalen Effekte im Watten-
gebiet ggf. parametrisiert werden?

4 ERGEBNISSE

Ein éﬁhwerpunkt der Auswertung bildete
zundchst die Untersuchung tidenbedingter
Variationen des turbulenten Impulsaus-=
tausches. Aus den in finf MefBniveaus
vorliegenden Windregistrierungen wurden
die Rauhigkeitslédnge, die Schubspan-
nungsgeschwindigkeit und der turbulente
Transportkoeffizient fiir die verschie-
denen Phasen der Gezeit abgeschidtzt.
Bezogen auf eine Referenzhéhe von 10
Metern lagen die Variationen des Trams-
‘portkoeffizienten zwischen 341073 bei
Niedrigwasser und 1.3+107° bei Hoch-
wasser, widhrend die Rauhigkeitslinge



von 1.5+1072

Watt auf Werte von 2-10—4m nach Ein-

m bei trockengefallenem numerischen

setzen der Flut abnimmt. Die Schub-
spannung zeigt gleichfalls gezeitenab-
hdngige Variationen. Die Analysen er-
geben somit fiir die Grenzschichtpara-
meter des turbulenten Impulses bei
Hochwasser eine befriedigende Uberein-
stimmung mit den fiir die freie See an-
genommenen Werten, wdhrend bei Niedrig-
wasser signifikante Anderungen eintre-
ten.

Da meteorologische Daten aus dem Wat-
tengebiet vielfach nur widhrend begrenz-
ter MeBkampagnen zur Verfligung stehen,
wurde ferner versucht, die turbulenten
Fliisse liber dem Watt regressiv aus den
Messungen synoptischer Stationen wie

FS Elbe 1 zu ermitteln. Unter Berlick-
sichtigung der Gezeitenabhidngigkeit

des Transportkoeffizienten konnte der
ImpulsfluB {iber dem Watt abgeschitzt
und mit den Werten am FS Elbe 1 ver-
glichen werden. Die Regressionsanalysen
wurden wiederum fiir verschiedene Pha-
sen der Gezeit berechnet und zeigen,
dafl der Impulsfluf iber dem kiistennahen
Watt bei dominant ablandigen Winden

und Hochwasser gegeniiber FS Elbe 1 re-
duziert ist, widhrend bei Niedrigwasser
aufgrund groBerer Rauhigkeit tber dem
Watt maximaler Impulsflufl auftritt.

5 ZUSAMMENFASSUNG UND AUSBLICK

Fiur den MeBzeitraum konnte gezeigt
werden, dafl im Wattenbereich tidenbe-
dingte Verénderungen in der bodennahen
Grenzschicht gegentiber der freien See
auftreten und die turbulenten Fliisse
hierdurch modifiziert werden. Die
Beeinflussung mesoskaliger kiistenge-
bundener Phénomene durch diese Pro-

-zesse wird zur Zeit im Rahmen einer

Modellrechnung

untersucht.
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ANSTIEG DES STAUBMASSENGEHALTS DER LUFT IN HAMBURG

U. Kaminski, P. Winkler

Deutscher Wetterdienst, Meteorologisches Observatorium Hamburg

1 EINLEITUNG

Die Staubemissionen in der BRD sanken von
6,5 Mio t im Jahre 1954 auf weniger als 1
Mio t bis heute (Biedenkopf 1985). Die Emis-
sionsminderung wurde einerseits durch Ver-
besserung der Produktionstechnik, im we-
sentlichen aber durch Weiterentwicklung der
Abscheidetechnik erreicht.

Trotz dieses riickldufigen Trends wird am
Meteorologischen Observatorium Hamburg seit
Beginn der Registrierung (1975) eine Zu-
nahme der Staubmassenkonzentration beob-
achtet. ’

2 MESSUNG UND AUSWERTUNG

Die Messung der Staubmasse erfolgt nach ei-
nem radiometrischen Verfahren (bis April
1983 mit FH62A, danach mit FH62I). Mit dem
Verfahren werden im wesentlichen die Parti-
keln < 5 um Radius erfaBt. Die MeBreihe
wird laufend mittels Filtersammler {iber-
wacht, dessen Filter ausgewogen werden.

Trendentwicklungen in MefBreihen sind nicht

immer eindeutig, da ihnen saisonale, vor al-

lem aber durch wechselnde Hiaufigkeit ein-
zelner Wetterlagen bedingte Schwankungen
aufgeprégt sind. Um bei der Trenduntersu-
chung der Staubmasse die meteorologisch
verursachten Variationen zu eliminieren,

- wurde folgendes Verfahren gewdhlt: Fiir Som-
mer— (01.04.-30.09.) und Winterhalbjahre
(01.10.~-31.03.) getrennt _wurden fiir 9 Wind-
richtungssektoren von 40 Brseite mittlere
Staubmassenkonzentrationen berechnet. Diese
Mittelwerte wurden dann mit der mittleren
Haufigkeit der Windrichtung aus einem Sek-
tor (Uber den Gesamtzeitraum) beuwichtet und
daraus der Halbjahresmittelwert der Staub-
massenkonzentration bestimmt:

9

2> m.h
] = i=1 ii
met

h

M ¢ Mittelwert der Staubmassenkonzentra-
tTon fir mittlere meteorologische Verhilt-
nisse; m,: Mittelwert der Staubmassenkon-
zentration fiUr Windrichtungssektor i; h,:
mittlere Hiufigkeit der Windrichtung j.m"L
Sektor i in allen Halbjahren; h: Gesamthiu-
figkeit aller Windrichtunger.

Abbildung 1 zeigt den zeitlichen Verlauf
der so um die meteorologisch bedingte Va-
riabilitat bereinigten Staubmassenkonzen-
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tration (Kurve a). Es ergibt sich eine Zu-
nahme der Staubmgsse von 33 wg/m~ (1976)
auf etwa 60 pg/m” (1985). Auch die Betrach-
tung von Uberschreitungshdufigkeiten be-
stimmter Schwellwerte zeigt, daB dig Zahl
der Fdlle mit mehr als z.B. 80 pg/m~ Aero-
solmasse im Tagesmittel von ca. 10 F&llen
pro Jahr (1976) suf etwa 80 F&lle pro Jahr
(1984) angestiegen ist.
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Abb. 1

Zeitlicher Verlauf der Staubmassenkonzen-
tration (a), der wasserldslichen Substanz

(b) und der Anzahldichte der Partikeln
> 0,15 um (c).

Ein &hnlich steigender Trend l13a8t sich

auch 'in weiteren MeBreihen, n&mlich der An-
zahldighte groBer Aerosolpartikeln (r >
0,15 um), gemessen mit Royco-Partikelzdh-
er (Kurve c) und in der 18slichen Substanz
von Aerosolpartikeln (r > 0,1 um), gesam-
melt mit einem Impaktor, nachweisen (Kurve
b).

3 DISKUSSION

Der pafallele Anstieg von groGen Partikeln
und Staubmasse bedeutet, daB insbesondere
die feine Fraktion des Agrosols zunimmt.
Diese Partikeln haben vom Standpunkt der
Luftreinhaltung die wichtigste Bedeutung,
da sie mit 5-10 Tagen die lingste Verweil-
zeit in der Atmosphire haben (Jaenicke
1980). Wegen der relativ langen Lebensdau-
er der Partikeln ist der Konzentrationsan-
stieg offensichtlich nicht auf den loksalen
Einflul der GroBstadt zurilickzufithren, son-
dern als gro@Brdumig anzusehen. Eins Ana-



lyse mittels Trajektorien zeigt, daB fur
Luftmassen, die von Industriegebieten wie
z.8. Sachsen, Schlesien oder Ruhrgebiet
nach Hamburg verfrachtet werden die Staub-
masse am stdrksten gestiegen ist. Sogar fiir
Gebiete wie die Nordsee ist ein Anstieg zu
verzeichnen.
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Abb. 2

Zeitlicher Verlauf der Staubmassenkonzen-
tration fir Trajektorienbahnen, die die ge-
nannten Gebieteiliberqueren.

Flir den Anstieg der feinen Aerosolfraktion
kdnnen im wesentlichen folgende Prozesse
verantwoertlich gemacht werden:

Anstieg der Emissionen in disser Partikel-
fraktion und Partikelproduktion aus der Gas-
phase. Die heute in der Industris zur Emis-
sionsminderung singesetzten Filtsranlagen
scheiden Feinstdube im Bereich 0,1-2,0 um
systembedingt nur unvollstidndig ab. Nach
Guthner (1979) halten z.B. Elektrofilter
selbst unter optimalen Betriebsbedingungen
den Feinstaub oft nur zu 90% zuriick. Bei
Zyklon- und NaBabscheidern lieqt der Ab-
scheidegrad fir Feinstaub noch darunter
(Brauer 1985). Diese Erkldrung ist aber
nicht ausreichend, da ein Anstieg der Staub-
masse nur durch eine Zunahme der Emitten-
tenzahl begriindet sein kann. Zugenommen ha-
ben von 1966-82 die Emissionen aus dem Kfz-
Verkshr (502 43%, NU2 150%, Staub 100%) und
Kleingewerbe sowie Hausbrand (NO2 10%, Ku
100%) (Monatsberichte UBA).

Gase kdnnen in der Atmosphdre mit vorhande-
nen Aerosolpartikeln reagieren oder auch z.
B. unter UV-Bestrahlung zur Partikelneubil-
dung fihren. Auf dieses weite Feld kann hier
nur andeutungsweise eingegangen werden.
Husar (1978) weist darauf hin, da8 20-50%
des emittierten SO0, zu Sulfatpartikeln um-
-gewandelt wird mit“einem Maximum im Ra=-
diusbereich 0,1-1,0 ym. Stickoxide werden,

wenn auch in geringerem MaB, in Nitrate um-
gewandelt, die sich ebenfalls ans Aerosol
anlagern k@nnen. Durch den gefundenen An-
stieg der wasserldslichen Substanz im Aero-
sol sind diese Vorgdnge im Prinzip besté-
tigt. SchlieBlich tragen auch Kohlenwasser-
stoffemissionen zur Partikelbildung bei,
dhnlich der natiirlichen Bildung von blauem
Dunst iiber sommerlichen Getreidefsldern.

Die l8ngere Lebensdauer der Aerosolparti-
keln mag auch bewirken, daB im surop&dischen
Raum emittierte Partikeln aus Richtungen zu-
riicktransportiert werden, aus denen keine
direkten Emissionen zu erwarten sind. Z.B.
ein urspringlich Uber Englend liegendes
Hoch, das anschlieBend nach SE wandert,
wirkt zunadchst einen Luftmassentransport
zum Atlantik, dann einen Riicktransport aus
nordwestlicher Richtung. Sowohl dieser Vor-
gang als auch die Gas-Partikel=-Umwandlung
k8nnen zur Erkl&rung fiir den Anstieg der
Staubmassenkonzentration aus Richtung Nord-
see herangezogen werden.

be-

Ein Anstieg der Staubmasse kann aber auch in
verdnderten Witterungsverhiltnissen begriin-
det sein. Eine Abnahme der Regenmenge oder
Zunahme der Trockenperioden uwiirde z.B. die
Staubmasse erhthen, da weniger Staubparti-
keln mit den Regentropfen ausgewaschen wer-
den und durch den Wind zus&tzlich Staubpar-
tikeln aufgewirbelt werden. Als weiterer
Mechanismus wdre auch eine Zunahme der Wind-
erosion denkbar, die ihren Ursprung in ver-
anderter Bebauung bzw. in verinderter land-
wirtschaftlicher Nutzung hat.

Es kann hier noch nicht entschieden werden,
welcher der genannten Prozesse liberwiegt.
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NUMERISCHE SIMULATION VON PHOTOSMOG IN EINEM DYNAMISCH-KINETISCHEN
MODELL DER ATMOSPHARISCHEN GRENZSCHICHT

G. Kramm und F. Herbert

Institut flUr Meteorologie und Geophysik
Universitdt Frankfurt/M.

Mit fortschreitender Industrialisierung, Urba-
nisierung und Motorisierung tritt auch in Mit-
teleuropa wdhrend des Vorherrschens sommerli-
cher, strahlungsreicher Hochdruckwetterlagen
immer hdufiger Photosmog in der atmosphéri-
schen Grenzschicht (ABL) auf. Als Anzeichen,
die auf eine Photosmogsituation hinweisen,
gelten insbesondere die gegenlber dem natlrli-
chen Pegel stark erh8hten Ozonkonzentrationen
in der verunreinigten ABL, die mit dem Beitrag
natlirlicher Quellen nicht erkl&rt werden kdn-
nen. Wesentliche Rollen spielen dabei die an-
thropogenen Stickstoff- und Kohlenwasserstoff-
emissionen. Wdhrend des Transports, der Diffu-
sion und Deposition dieser sog. Primdremissio-
nen entstehen besonders im Leebereich urbaner
und industrieller Ballungsgebiete unter Ein-
fluB der jahreszeitlich bedingten starken Son-
nenstrahlung sog. Sekunddremissionen wie Ozon,
- Hydroxy1- und Peroxiradikale und Aldehyde, die
ihrer Oberwiegend oxidierenden Eigenschaften
wegen auch als Oxidantien bezeichnet werden.
Die Wirkung dieser Schadstoffe auf den Men-
schen duert sich in Form von Augen- und
Schleimhautreizungen. Sch@den an Pflanzen und
Materialien kdnnen ebenfalls auf die Wirkung
der Oxidantien zurlckgeflhrt werden.

Um geeignete Strategien zur Minderung dieser
Oxidantienbelastung in der ABL Uber urbanen
und industriellen Regionen entwickeln zu k3n-
nen, wurden aerologische Photosmoguntersuchun=
gen (z. B. NEUBER, 1984), Feldexperimente zur
Spurengasdeposition (z. B. HOFKEN, 1986) sowie
Smogkammer—- und Modelluntersuchungen zur Reak-
tionskinetik (z. B. SCHURATH et al., 1983)
durchgeflhrt. Die Ergebnisse der aerologischen
Untersuchungen und der Feldexperimente belegen
jedoch in mannigfacher Weise, daR® insbesondere
die qualitative und quantitative Beschreibung
der durch den Untergrund (Vegetation und Erd-
boden) stark modifizierten atmosph&risch-dyna-
mischen und chemischen Wechselbeziehungen aus
wissenschaftlicher Sicht noch sehr groRe Lik-
ken aufweist. Der Versuch, diese Llicken allein
mit umfassenden Mefprogrammen schliefen zu
wollen, ist nicht erfolgversprechend, da schon
zur K1drung von Detailproblemen wie etwa der
Bestimmung von Depositionsraten reaktionstré&-
ger Spurengase ein sehr grofer meftechnischer
Aufwand erforderlich ist. Obwohl zum Teil neue
Schwierigkeiten hinzukommen, k8nnen mit dem
zus§tzlichen Einsatz numerischer Simulations-
modelle im wissenschaftlichen Verst&ndnis der
mit Luftverschmutzungsproblemen zusammenhdn~
genden relevanten physikalischen und chemi-
schen Prozesse erhebliche Fortschritte er-
zielt werden.
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Im Rahmen numerischer Untérsuchungen zur Pho-
tosmogbildung wurde daher ein l-dimensionales
meteorologisch-photochemisches ABL-Modell ent-
wickelt, mit dem insbesondere der turbulente
Vertikaltransport und die molekular-turbulen-
te Deposition reaktiver Spurengase in Abhdn-
gigkeit zeftlich variierender Photolyseraten
sowie interner und externer Bedingungen unter-
sucht werden soll.

Das ABL-Modell entspricht weitgehends der Mo-
dellkonzeption von SASAMORI (1970). In Erwei-
terung zu dessen Version verwenden wir eine
Vielzahl von Spurengasbilanzgleichungen der
Struktur

] _ 9
E'Q[ = - '5“Z‘Fc’1 + 01(C1;...pcp) (1)

cy = i-te Konzentration, i=ls...,p

Fc,i 1st der vertikale Massenfiuf der i-ten
Spurengaskomponente und oi(c ,...sc ) deren
Produktions- bzw, Abbaurate, die 1. a. eine
Funktion aller beteiligter Spurengase (z. Zt.
p = 27) ist. Die Berechnung dieser Raten ba-
siert im wesentlichen auf dem Reaktionsmecha-
nismus von FALLS und SEINFELD (1978). Zusdtz-
lich behandeln wir die homogenen Reaktionen
des Schwefeldfoxids mit Hydroxyl- und Peroxi-
radikalen sowie Ozon. Im Modell werden die
chemischen Umsetzungen durch Reaktionsglei-
chungen 1. und 2. Ordnung dargestellt.

Gleichung (1) wird mit der "splitting-up"-Me-
thode (z. B. McRAE et al.,1982) geldst. Auf
diese Weise kdnnen die diffusiven und chemi-
schen ProzeRanteile separat behandelt werden.
Zur L3sung der Diffusionsgleichung verwenden
wir das CRANK-NICHOLSON-Verfahren. Der chemi-
sche Anteil, der einem "steifen" System ge-
wBhnlicher Differentialglefchungen entspricht,
wird mit dem GEARschen Algori{thmus DIFSUB
(GEAR, 1971) berechnet.

Zur Parametrisierung der turbulenten Fllsse im
Sinne einer Schliefung 1. Ordnung verwenden
wir ebenfalls sog. FluR-Gradient-Beziehungen,
wobei die von SASAMORI benutzten Eddy-Diffu-
sionskoeffizienten durch die Ansdtze nach
HERBERT und KRAMM (1985) ersetzt werden. Die
sich daraus ergebenden Knderungen werden bei
der Berechnung der Vertikalprofile von Wind,
pot. Temperatur und spez. Feuchte in der
PRANDTL-Schicht (constant flux layer) berlck-
sichtigt. Die Vertikalprofile und die turbu-
Tenten Fllsse der Spurengase werden auch in
der PRANDTL-Schicht nach G1. (1) bestimmt.



Der Warme- und Massentransport im molekular-~
turbulenten Bereich der PRANDTL-Schicht (vis-
cous sublayer) wird ebenfalls in gednderter
Form behandelt. An Stelle der SASAMORIschen
Beziehungen verwenden wir als Schliefungsbe-
dingungen sog. "sublayer"=-STANTON- Zahlen
nach OWEN und THOMSON (1963).

Die Randbedingungen an der Modellobergrenze
werden vorgegeben. Zur Bestimmung der Randbe-
dingungen an der Grenzfldche "Erde-Atmosphére"
verwenden wir Energie- und Massenflufbilanzen
der Form '

Energie- und Feuchteflilsse:

F1(S) = Rg + R = eoTg - Hy g + Hg,g = 0 (2)

g
FplS8) =Qg,, + 05,7 = Q3 =0 (3)
Spurengasflﬂsée:
Fe,i ~Fe,i1 =0 (4)

Rx und R1, sind die vom Boden absorbierten
solaren und thermischen Strahlungsanteile,
Ha,g = Ha + LQa und Hs,g = Hs + LQs,V die
Fllsse von sensibler und latenter Wirme sowie
Qa und Qg,v die Wasserdampffilisse in der At-
mosph8re (Index a) und im Erdboden (Index s).
Qs,1 ist der Wasserfluf im Erdboden, ¢ die
STEFAN-BOLTZMANN-Konstante, € das Emissions-
verm8gen, L die Verdampfungswdrme und Fg,i der
SorptionsfluR des i-ten Spurengases. An Hand
der Gleichungen (2) und (3) k8nnen die Ober-
fldchentemperatur Tg und der volumetrische
Fllssigwassergehalt ng an der Oberfldche si-
multan berechnet werden, wobei folgende Ite~
rationsvorschrift verwendet wird:

s(n+1) = S(n) - DF(s(n))-l.F(s(n)) (5)
T Fq(S)
S = G ’ F(S) = 1
nG F2($)

DF(S) ist die Funktionalmatrix und DF(S$)~! die
zugehdrige inverse Matrix. Zur Berechnung der
Sorptionsfilisse in Gl. (4) verwenden wir Pseu-
doreaktionen 1. Ordnung der Struktur

FS,1 = - V1 CS;1 » (6)

worin vi die sog. Sorptionsgeschwindigkeit und
¢g,i die Konzentration des i-ten Spurengases
an der Oberfldche ist.

Die Strahlungsfllsse und deren Divergenzen
werden mit dem Strahlungsmodell nach
ZDUNKOWSKI et al. (1981) ermittelt. An Hand
der Ergebnisse des solaren Spektralbereichs
werden auch die Photolyseraten bestimmt, wobei
wir Parametrisierungsansitze nach SCHURATH et
al. (1983) verwenden.

Der meteorologische Teil des ABL-Modells wurde
im wesentlichen an Hand der 5. Beobachtungs-
periode des "Great Plains Turbulence Project"
getestet. Im Vergleich zu SASAMORI ergaben
sich etwas geringere Differenzen zwischen den
gemessenen und den berechneten Werten. Die
Verifikation des gesamten ABL-Modells schei-
terte bis jetzt daran, daR geeignete Verti-
kalprofile von Wind, Temperatur und Feuchte
sowie Spurengase nicht zur Verfligung stehen.

FOr die Fdrderung dieser Arbeit im Rahmen des
Sonderforschungsbereichs 73 "Atmosphdrische
Spurenstoffe" (Projekt F9) mdchten wir der
Deutschen Forschungsgemeinschaft unseren Dank
aussprechen.
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TEST OF A SIMPLE CLOUD MODEL WITH PRECIPITATION
L. Levkov, D. Eppel

Forschungszentrum Geesthacht
Postfach 1160
D-2054 Geesthacht

The hypothesis which guides this work is
that the location and intensity of a convec-
tive cloud will be dictated by the 1larger
mesoscale disturbance. If this is true it
should be possible to use the mesoscale
variables as the basis for parameterization
of the effects of convection and thus allow
some feedback between scales of motion.
Cumulus parameterization schemes may be
divided into two main classes: 1) convective
adjustment, and 2) cloud-model schemes. The
scheme considered here belongs to the second
type. There, the interaction of subgrid-
scale penetrative convection with the meso-
scale environment is described by a model of
the clouds themselves., For numerical testing
the cloud parameterization is incorporated
into a three-dimensional hydrostatic meso-

scale model.

Most of the test conditions of the scheme
follow BENISTON (1984), abbreviated B, since
one of the purposes of this study is to
investigate the sensitivity of a mesoscale
model to variations in the parameterization
of the convection,

The numerical model B solves large-scale
prognostic equations for momentum, heat,
humidity (including cloud liquid water and
rainwater), which are linked together by an
equation of state and a continuity equation.
For mass conservation the anelastic approxi-
mation 1s used. In addition to conserving
rainwater within the solution domain we con-
sider precipitation reaching the ground thus
incorporating the rainfall process, one of
the important factors in the life cycle of
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any cloud. Therefore, questions concerning
the interaction of large-scale forcing and
the instantaneous rainfall rate can be ans-

wered.,

The cloud base vertical velocity, which is
one of the important variables in other
cloud parameterizations 1is constant and
deterﬁined by a diagnostic relation  contain-
ing the convective velocity scale (DEAR-
DORFF, 1974) and the height of the boundary
layer. In the present study convection is
described by a diagnostic equation providing
a height dependent convective velocity in-
side the cloud. For comparison with a data
set from the KonTur experiment the updraft
is initialized by assuming a vertical velo-
city at cloud base proportional to DEAR-
DORFF's convective velocity scale. The fac-
tor of proportionality is to be determined
by taking into account the fractional cover-
age of cumulus clouds and the presence of
clouds with different convective strengths
(KUOt 1974). Both of these variabilities
cannot be resolved in the mesoscale model.
Estimates from BRUMMER ET AL. (1986) sug-
gest a value of one tenth for the propor-
tionality factor.

Simulations show that the proposed scheme is
well cépable to describe the developing, ma-
ture, and decaying stage of cumulus clouds;
the original cloud cells distributed
throughout the solution domain gradually
disappear, and liquid water content, rain-
water, and rainfall rate become smaller.
Figure 1 shows the redistribution of clouds

during the time evolution of the mesoscale



system. Data from KonTur experiment are
investigated more closely for a day during
which a conciderable number of cloud cells
and precipitations have been observed. In
spite of the strong sensitivity of the meso-
scale model to change in the cloud variables
qualitative agreements in the time develop-

ment of the convection situation are found.
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Fig. 1: a) Cloud cover after 3 hours, b) Cloud cover after 12 hours,

Black areas represent regions of positive cloud water at first model level above

cloud base.
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ENTWICKLUNG VON WIRBELROLLEN BEI KALTLUFTAUSBRUCHEN UBER DEM MEER

EINE NUMERISCHE FALLSTUDIE

Siegfried Raasch

Institut fiir Meteorologie und Klimatologie der Universitdt Hannover

1. EINLEITUNG

Satellitenbilder zeigen im Bereich von
Kaltluftausbrilichen aus polaren Breiten
h&ufig deutlich ausgeprédgte Wolken-
straBen, die mit Wirbelrollen verbun-
den sind, deren Achsen horizontal in
Richtung des mittleren Grenzschichtwin-
des verlaufen. Fiir das Entstehen sol-
cher Wirbelrollen kann eine dynamische
oder thermische Instabilitdt der Grund-
strémung verantwortlich sein. Mit Hilfe
eines zweidimensionalen numerischen Re-
chenmodells (ohne Beriicksichtigung der
Feuchte)
von Inversionen auf die Wirbelentwick-

wurden zum einen der Einfluf$

lung untersucht und zum anderen in ei-
ner Fallstudie Modellergebnisse mit
MeBdaten von WALTER & OVERLAND (1984)
verglichen, die diese bei Messungen ei-
nes Kaltluftausbruchs iiber der Bering-
See gewonnen hatten. Eine genaue Be-
schreibung des Modells findet man bei
RAASCH (1984).

2. EINFLUSS VON INVERSIONEN AUF WIRBEL-
ENTWICKLUNGEN

Da der EinfluB einer Inversion auf die
Wirbelrollenentwicklung in bisherigen

Stabilitdtsanalysen noch wenig unter-

sucht worden ist, wurden einige Modell-
ldufe fiir die Wachstumsphase der Wirbel
durchgefiihrt und ihre Wachstumsraten ¢
Abb.1,
der Wachstumsrate bei neutral geschich-

bestimmt (s. dort normiert mit
teter Atmosphére oﬁ). An der Ordinate
in Abb.1 ist das Verhdltnis von Wende-
auf-

punkththe z_ zu Inversionsho&he z;

getragen. Die durchgezogene Linie zeigt
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das Ergebnis flir eine neutral geschich-
tete Atmosphdre unterhalb der Inver-
sion, die gestrichelte Linie fiir einen
zusdtzlichen, kleinen, aufwidrtsgerich-
teten Oberflidchenwdrmestrom, der durch
die Monin-Obukhov-L&nge L ausgedriickt
da8 durch Absenken
der Inversionshthe die rein dynamisch

ist. Man erkennt,

bedingte Wirbelentwicklung gebremst
wird und unterhalb einer bestimmten H&-
he ganz zum Erliegen kommt, was durch
die ;ﬁckstellenden Krédfte der stabilen
Schichtung gegeniiber den Anfangsst&run-
gen erkldrt werden kann. Ein vorhande-
ner Wdrmestrom kann allerdings diesen
Krédften entgegenwirken, indem er zu-
sdtzlich thermische Instabilit&t indu-
ziert. Dies erkennt man auch an den
eingezeichneten Kreuzen, die Wachstums-
raten fiir Situationen darstellen, bei
denen das Verhdltnis z /zi festgehalten
und der Oberfl&chenwidrmestrom langsam
erhht wurde. Ohne Heizung vom Boden
aus wdre es in diesen Fillen zu keiner

Wirbelentwicklung gekommen.
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3. FALLSTUDIE EINES KALTLUFTAUSBRUCHS
UBER MEER

Die Messungen von WALTER & OVERLAND
(eingezeichnete Punkte in den Wind- und
Temperaturprofilen von Abb.2 und 3)
zeigen, daB8 der Wendepunkt der v-Kompo-
nente und die Inversionsgrenze ungefshr
auf einer Hthe liegen, so daB man auch
hier davon ausgehen kann, daB die ther-
mische Instabilitdt mit an der Wirbel-
entwicklung beteiligt ist. Die Aus-
gangslage im Modell war eine stabil ge-
schichtete Grenzschicht liber dem Land
(durchgezogene Linien in Abb.2 und 3,
die horizontal gemittelte Vertikalpro-
file darstellen) bei der zu Beginn die
Oberfldchentemperatur entsprechend der
Temperaturdifferenz Land-See um 7.5 K
erh6ht wurde. Im Verlauf der Rechnung
erfolgte dann deswegen ein Anheben der
Inversionsuntergrenze bis auf 600 m
(Abb.2, Linien sind in Stundenabsté&nden
gezeichnet). Der urspriinglich bei 200 m
liegende Wendepunkt wurde ebenso nach
oben verschoben und lag nach 5 Stunden
(gestrichelte Linie in Abb.3) in Uber-
einstimmung mit den Beobachtungen in
einer vergleichbaren H8he. Die Wirbel-
entwicklung setzte nach 2 Stunden Si-

‘mulationszeit (entsprechend 110 km Kiis-

ﬂ-iZOO .

r- 1000 *

Z(m} —=
I

\
\ - 800

- 600

t- 400

- 200
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tenabstand) ein und lieferte Wirbel mit
Wellenld&ngen von 2 km im Vergleich zu
Flugzeugmessungen von 1.7 km. Rechnun-
gen von MASON (1985) zu KONTUR-Messun-
gen zeigen dhnliche Resultate. Da in
diesem Fall das Verhdltnis Zp/zi'E 1
ist, ergibt sich unter anderem wegen
der Ergebnisse des vorigen Absatzes,
daB die Wirbelrollen nicht allein durch
dynamische Instabilit&dt bedingt sein
k&nnen.
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NEUES ZUR SICHTBARKEIT VON SIGNALLICHT UNTER DEM EINFLUSS DER ATMOSPHARE.

G. H. Ruppersberg

DFVLR, Institut fur Physik der Atmosphire, Oberpfaffenhofen, 8031 Wepling

Luminance thresholds concerning signal lights in the atmosphere usually add up from the measured

luminance difference thresholds and background luminance. In contrast, in chromatical luminance

thresholds one has to add up the measured chromatical luminance difference thresholds and path

luminance. Required intensities of signal lights calculated by ALLARD's law are valid only up to

viewing angles of 0.5' or adaptation luminances of 0.01 cdm™2.

1. SCHWELLENWERTE FUR DIE ERKENNBARKEIT VON
FARBIGEM SIGNALLICHT IN DER ATMOSHARE.

Sichtweiten in der Atmosphire werden fast
immer mit Hilfe von Schwellenwerten errechnet,
die im Labor gemessen worden sind. Bei der
sog. Auflichtmethode (GERDES 1982) wird auf
ein z. B. tageslicht&hnliches kiinstliches
Umfeld mit der Leuchtdichte Ly ein kleineres
Testzeichen definierter Farbart projiziert und
der Schwellenwert $L'y oder L't als die
zusitzliche Leuchtdichte ermittelt, bei der
das Testzeichen mit einer bestimmten Wahr-
scheinlichkeit wahrgenommen bzw. der Farbe
nach erkannt wird. Die achromatischen Schwel-
lenwerte von mit LU farbgleichen Testzeichen
nennen wir hier $§L',. Bei der sog. Durch-
lichtmethode (Gerdes 1982) 348) werden die SL!

2
L';ssaa cd\/n

im Umfeld wie oben zu einer Infeldleuchtdichte
nahe Null addiert.

Sichtweiten in der Atmosphdre, bei denen die
Farbe keine Rolle spielt, werden mit der
Schwellenleuchtdichte L'wi=Lui5L'w (Bild 1)
oder dem Kontrastschwellenwert C°' =6L'w/Lu
errechnet. L, ist die Fernleuchtdichte des
Umfeldes. Gehdrt jedoch das Erkennen der Farbe
zur Sichtaufgabe, so ist die Schwellenleucht-
dichte L' =L* +§L'  (RUPPERSBERG 1985). L¥;
ist die Leuchtdichte des Luftlichts vor dem
Sichtziel; 6L'p ist zwischen den Schwellen-
werten der Auflichtmethode dnd der Durchlicht-
methode zu interpolieren, n&herungsweise gel-

ten die Ersteren.

Im Beispiel von Bild 1 sieht man das Leuchten-

Bild 1: Schwellenleuchtdichte L' in
Abhdngigkeit vom Abstgand 1 fur eine
rote Signalleuchte mit 17,5 cm @ bei
starken Dunst (VM=1000 m) und hellem
Horizonthimmel als Umfeld
(L =L =1000 cdm~2). Der (gestrichelte)
u H
Verlauf der Fernleuchtdichte hdngt von
der Nahleuchtdichte (bei L=0) ab. In
den Schnittpunkten 0 ist 1 gleich der
Sichtweite,
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gehduse (mit der Lichtaustrittsfl&che durch-
messergleich angenommen) bis zum Abstand

120 m, wenn die Lampe ausgeschaltet ist (Kur-
ve 1; Tab. 1). Dreht man die Nahleuchtdichte
auf 320 cdm™? auf (Kurve 2), so erkennt man
die rote Farbe bis zu 250 m, das Gehduse nimmt
man aber noch bis 370 m wahr. Kurve 4 zeigt,
daB es bei der Farberkennung unzweckmdpig ist,

mit dem Leuchtdichtekontrast zu réchnen, denn

kehrszweigen zu tun hat, und am Tage werden
die erforderlichen Lichtstdrken aber zu grog
oder viel zu groB errechnet (RUPPERSBERG
1985).

Tabelle 2: Korrekturfaktoren f fir erforder-
liche Nahlichtstérken eines roten Signallich-
tes nach der ALLARD-N&herungsformel
(t=Tragweite; Vm=Meteorol. Sichtweite).

er ist, wie auch der Kontrastschwellenwert
C'=(5L’C+L*1—Lu)/Lu, in diesem Fall Null. 3,0
Korrekturfaktoren f fiur t/VM= { 1,0
Tabelle 1: Sichtweiten aus Bild 1. 0,1
Schnittpunkt |Nahleuchtd. Sichtweite / m Seh-
0 Nr. L,.lo/cclm'z ohne - mit inkel 0,1 1 10
Farberkennung Lu
cdm™ 2
1 0 420 0
2a,c 320 370 250 1,00 0,96 0,26
3 560 =310 310 0,1 1,00 0,96 0,27
4 1000 =390 390 1,00 0,99 0,66
5 2000 =500 500
6 9900 =760 760 1,00 0,86 0,10
1 1,00 0,87 0,11
1,00 0,94 0,32
Bei Nahleuchtdichten zwischen 560 cdm™? und
9900 cdm™2 (zwischen den Kurven 3 und 6) er- 1,00 0,72 0,050
scheint und verschwindet das Signallicht er- 10 1,00 0,73 0,052
kennbar rot. Erst bei noch gr&geren Nahleucht- 1,00 0,86 0,16
dichten ist das Licht weiter wahrnehmbar als
seine rote Farbe. 1,00 0,55 0,029
100 1,00 0,56 0,030
2. GRENZEN DER ALLARD-NAHERUNGSFORMEL FUR DIE 1,00 0,78 0,11
TRAGWEITE VON SIGNALLICHT.
1,00 0,37 0,017
Die Sichtweite'(Tragweite) von Signallicht 1000 1,00 0,38 0,018
wird Ublicherweise mit der ALLARD-N&herungs- ' i,OO 0,74 0,079
formel und der Schwellenbeleuchtungsstéarke
'=1Q, L'sin?a/2 errechnet. Bekanntlich wird GERDES, H. R. Voraussetzungen fir das

dabei das Luftlicht zwischen Leuchte und Beob-
achter vernachl&dssigt. Tabelle 2 zeigt, dag
der Fehler nur bei Sehwinkeln a unter etwa 0,5
Bogenminuten oder Leuchtdichten des objektna-
hen Horizonthimmels unter etwa 0,01 cdm™2 zu
vernachldssigen ist. Bei den gr&Beren Sehwin-

keln, mit denen man es heute in allen Ver-

Erkennen farbiger Lichtzei-
chen. Ortung und Navigation
3 (1983), S. 297-348.

RUPPERSBERG, G.H.: Die Sichtbarkeit von
Signallicht unter dem Ein-
fluB der Atmosphdire.
DFVLR-FB 85-63.
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BESTIMMEN VON "VEREISENDEN WOLKEN" DURCH SATELLITENBILDER UND FLUGZEUGMESSUNGEN

Klaus-Peter Schickel

DFVLR, Institut flir Physik der Atmosphare, Oberpfaffenhofen, 8031 WeBling

Die Vorhersage von vereisenden Wolken ist fir
Meteorologen noch immer schwierig. Deshalb
fiihrt die DFVLR seit 1982 experimentelle Flii-
ge in vereisenden Wolken durch. Bei Wetterla-
gen, in denen vereisende neben nicht vereisen-
den Wolken bestehen, lassen sich die nicht
vereisenden Wolkenpartien von den vereisenden
Wolken in den Satellitenbildern des fernen
Infrarot meistens unterscheiden. Diese Aussage
wird durch SCHICKEL und UWIRA (1985) sowie
durch die zwei Bildpaare vom 7.12.82 (Bild 1
und 2) und vom 8.12.82 (Bild 4 und 5) unter-
mauert. Die Bilder 1 und 2 zeigen identische
Bi]dauséchnitte des NOAA-B-Satelliten vom
selben Umlauf. Das Bild 1 wurde im nahen In-
frarot (0.725-1.1 um) erzeugt, Bild 2 im fer-
nen Infrarot (10.5-11.5 um). Die Bilder 4 und
5 wurden auf die gleiche Weise angefertigt.

Subjektiv stellt man fest, daB die beflogenen
Wolken in den Bildern des fernen Infrarot
stdrker strukturiert sind als diejenigen im
nahen Infrarot. Die nichtvereisenden Wolken
erscheinen wdarmer als sie in Wirklichkeit sind
(Temperaturmessungen mit dem Flugzeug). Der
Grund fur das Verhalten ist folgender. Die
nicht vereisenden Wolken haben eine geringere
Partikeldichte als die vereisenden. Bei den
vereisenden Wolken kommt die thermische Strah-
lung, die den Satelliten erreicht, aus der Wol-
kenoberfldche. Dagegen ist die Strahlung aus
dem Gebiet der nicht vereisenden Wolken ein Ge-
misch, bestehend aus der Strahlung der Wolken-
oberfldche und darunter liegender, wdrmerer
Schichten.

Als Beweis fiir die Dichteunterschiede zwischen
vereisenden und nicht vereisenden Wolken die-
nen die Bilder 3 und 6. Sie beinhalten mitt-
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lere Tropfchenverteilungen, welche vom Flug-

zeug aus mit Knollenbergapparaten gemessen

und registriert wurden. Jeweils die rechte

Kurve zeigt das Mittel liber die Tropfchenver-

teilungen aus der vereisenden Wolkenpassage,

die linke aus der nicht vereisenden. Als typi-

sche Unterschiede der beiden Kurven ist zu

erkennen, dafB

1) die vereisenden Wolken liber mehr Partikel
pro Volumeneinheit verfiigen und, daB

2) die vereisenden Wolken PartikelgroBenvertei-
lungen aufweisen, die ein zweites Maximum
im Bereich von 100 um Radius zeigen. (Die
Wolkenelemente letzterer GroRenordnung kon-
nen auch Eisteilchen sein. Die Knollenberg-
apparate lassen eine Unterscheidung nach
Eis und Wasser nicht zu.)

Ebenfalls weis HOFFMANN (1985) mit seiner Ar-

beit auf Differenzen in der Partikeldichte

zwischen beiden Wolkenarten hin.

Kiinftig soll dieser Sachverhalt mit Strahlungs-
modellen iiberprift werden. Ebenso ist vielleicht
zu hoffen, daB sich aus dem Befund ein brauch-
bares- Now Casting flr Vereisungswolken ent-
wickeln 1&Bt.

HOFFMANN, H.E.: Die Bestimmung atmosphdrischer
Parameter mit einer Riickstreu-
sonde vom Flugzeug aus.
DFVLR-FB 85-61, 1985.

SCHICKEL, K.P.; Vergleichende Flugmessungen

UWIRA, K.: der Vereisungsparameter des
Propellerflugzeuges Do 28 D2
der Erprobungsstelle 61 der
Bundeswehr und des Strahlflug-
zeuges Falcon 20 E der DFVLR
in stratiformen Wolken.
DFVLR-FB 85-16, 1985.



Bild 1: Nahes Infrarot 7.12.1982

Bild 2: Fernes Infrarot 7.12.1982
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OPERATIONELLE AUSWERTUNG VON METEOSAT-DATEN

J.Schmetz, V.Gdrtner, B.Mason und O.Turpeinen

European Space Operations Centre (ESOC),
Robert-Bosch-Str.5, 6100 Darmstadt.

1 EINLEITUNG
Am European Space Operations Centre
werden operationell aus den 3 Kanid-
len (VIS: 0.4-1.1 mm, WV: 5.7-7.1
» IR: 10.5-12.5 am) des Satelliten
METEOSAT-2 meteorologische Produkte
abgeleitet. Die Produkte werden
vollautomatisch erstellt und an-
schliessend einer automatischen und
manuellen Qualitatskontrolle unter-
zogen. Die Bearbeitung erfolgt
nahezu in Echtzeit, um die Produkte
als Eingangsdaten fir die numeri-
schen Vorhersagemodelle zur Ver-
figung zu stellen. Generell werden
die Produkte fur Segmente von 32x32
IR Pixels und innerhalb des 55 grd
Kreises um den Subsatellitenpunkt
erstellt.
Die Produkte werden archiviert wund
bieten sich fir klimatologische Stu-
dien, zur Ableitung anderer physi-
kalischer Parameter (z.B.Strahlungs-
bilanzen), sowie zur Verifizierung
von numerischen Zirkulationsmodel-
len an.
Im folgenden werden die am ESOC ab-
geleiteten METEOSAT-Produkte kurz
vorgestellt, und es werden einige
Hinweise 2zu weiteren Nutzungsmdg-
lichkeiten gegeben.

2 METEROLOGISCHE PRODUKTE

2.1 WINDVEKTOREN

Zur Windbestimmung werden aufein-
anderfolgende rektifizierte IR Bil-
der benutzt. Der Versatz der Wolken
in diesen Bildern und damit der
Windvektor wird mittels einer Kor-
relationsmethode berechnet, wobei
Segmente von 32x32 IR Pixeln mitein-
ander korreliert werden. Die Héhen-
zuordnung erfolgt iber die IR Strahl
—-dichte mit Hilfe wvon aktuellen
Vorhersageprofilen des ECMWF fiur die
Temperatur. )

Zweimal tdglich werden jeweils rund
1000 Windvektoren errechnet. Nach
der automatischen und manuellen Qua-
litatskontrolle werden davon etwa
700 twUber GTS (Global Telecommuni-
cation System) ausgesandt und haupt-
s4chlich zur Initialisierung
numerischer Vorhersagemodelle ver-
wendet . Arbeiten am ECMWF (Kall
berg et al.,1982) haben gezeigt,
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dass die Satellitenwinde insbeson-
dere in den Tropen und in der sud-
lichen Hemisphdre einen positiven
Einfluss auf Analyse und Vorhersage
haben. Ein Problem in den Windvek-
toren aus Satellitenbeobachtungen
ist die systematische Unterschidtz-
ung der Windgeschwindigkeit in der
oberen Troposphire um 2 bis 4 m/s
im Monatsmittel im Vergleich mit
Radiosonden. Hier sind weitere Ar-
beiten iber den Zusammenhang zwi-
schen dem Auftreten und dem Versatz
der Wolken einerseits und dem tat-
sdchlichen Windfeld andererseits
notwendig.

Die Windvektoren in der wunteren
Troposphidre zeigen eine gute Uber-
einstimmung mit Radiosondenbeobach-
tungen. Da diese Windvektoren fir
welte Ozeangebiete routinemdssig
bestimmt werden, bieten sie sich
als gute Ergdnzung zu Beobachtungen
des Bodenwindfeldes z.B.von ERS-1
ane.

2.2 WASSEROBERFLACHENTEMPERATUR

Die Wasseroberflichentemperatur
wird aus der IR Strahldichte zwei-~
mal tdaglich fur die wolkenfreien
Gebliete abgeleitet. Die Atmos-—
phdrenkorrektur wird aus den
aktuellen Feuchte- und Temperatur-
profilen der ECMWF-Vorhersage be-
rechnet. Abb.1l zeigt ein Beispiel
fir Korrekturen wie sie typisch fiur
die Segmente eines Meteosatbildes
sind. Die Korrektur ist als Funk-
tion des Zenitwinkels, unter dem
der Satellit vom Erdboden aus ges-
ehen wird, aufgetragen. Im Nadir
betrdgt die Korrektur rund 5 Grad.

Die Wasseroberflidchentemperaturen
werden zur Eichung des IR Kanals
herangezogen, indem sie zweimal am
Tag mit einer Vielzahl von .Schiffs-
beobachtungen (250-300) verglichen
werden. Der Eichkoeffizient ergibt
sich durch eine lineare Regression
mit der Randbedingung, dass sie den
'Space Count' (5 counts) schneiden
muss.

2.3 WOLKENANALYSE
Die Wolkenanalyse basiert auf einer
Histogrammanalyse der drei Kandle



und liefert bis zu 3 Wolkenniveaus
pro Segment. Angegeben werden die
Temperatur der Wolkenschicht und der
Bedeckungsgrad. Die Héhenzuordnung
semitransparenter Wolken wird mit
Hilfe des Wasserdampfkanals korri-
giert (z.B.Bowen und Saunders,1984).
Es wird keine Korrektur fir eine
mégliche Uberlappung verschiedener
Wolkenschichten gemacht. Zur Zeit
werden Wolken 1in Satellitenbildern
benutzt (z.B. vom DWD), um manuell
vertikale Feuchteprofile fir Vorher-
sagemodelle abzuschitzen. Die Wol-
kenanalyse der METEOSAT-Bilder k%nn-
te zur Objektivierung und Automati-
sierung dieser Methode dienen.

2.4 WOLKENHUHEN

Die Wolkenhdéhenverteilung wird mit
einer riumlichen Auflésung von &4x4
IR Pixeln und in Intervallen von 1.5
km zwischen 3 km und 12 km Hdéhe be-
stimmt und in analoger Form Tiber
WEFAX verbreitet.

2.5 FEUCHTE DER OBEREN TROPOSPHARE

Die Feuchte der oberen Troposphidre
wird aus der Strahldichtemessung im
Wasserdampfkanal berechnet, wobei
wiederum die Temperaturprofile des
ECMWF~Vorhersagemodells als Zusatz-
daten benutzt werden. Wie oben er-
wihnt liegt eine wichtige Anwendung
des 6.3 pm - Kanals in der Hdhenkor-
rektur semitransparenter Wolken.
Zweimal am Tag wird der Wasserdampf-
kanal durch Vergleich der Feuchte-
werte mit entsprechenden Radioson-
denbeobachtungen geeicht. Wir glau-
ben, dass dieses Produkt bei der
Initialisierung numerischer Modelle
Verwendung finden kd%nnte, da die
Feuchte in der oberen Troposphidre
iiber die Strahlungsabkuhlung wund
auch {ber die Konvektionsschemata
die Zirkulation wund natuirlich die
Niederschlagsvorhersage beein-
flussen kann. Insbesondere kdnnte
es zur Ergidnzung der groben Feuchte-

profile aus der Wolkenanalyse die-
nen. '
2.6 CLIMATE DATA SET

Dieser Datensatz enthdlt die mitt-
leren Strahldichten sowle deren
Standardabweichung fir alle Cluster
die mittels Histogrammanalyse fiir
ein Segment abgeleitet wurden. Er
bietet sich fur klimatologische
Studien und fur die Berechnung der

Strahlungs bilanz am Oberrand der
Atmosphiare (z.B.Gube,1982) an,
Mehrere Autoren(z.B.Geleyn et al,

1982, Slingo und Ritter,1985) haben
Satellitenmessungen zur Veri-
fizierung von Zirkulationsmodellen
benutzt, wozu sich der 'Climate Data
Set' ebenfalls anbietet.

ATMOSPHERIC CORRECTION (K)

e e e e e
B O =N oW e N

Aufgrund der Reduktion des Datenum-
fanges wird dabei die Verarbeitung
lingerer Zeitreihen wesentlich er-
leichtert.

2.7 PRECIPITATION INDEX

Der Index steht 1in direkter Be-
ziehung zum konvektiven Nieder-
schlag (Arkin,1979). Die IR Strah-
lungstemperaturen von Wolken werden
dabei in verschiedene Klassen
(d.h.Hdhenklassen) eingeteilt, und
es wird angenommen, dass die HGhe
der Konvektion proportional =zum
Niederschlag 1ist. ZusAdtzlich wird
der Wasserdampf der oberen Tropo-
sphare als Indikator fur die Effi-
zienz der regnenden Wolke benutzt.
Der Index wird als Mittel {iber 5
Tage bestimmt, wobei auch der mitt-
lere Tagesgang iiber die 5 Tage ab-
gespeichert wird.

Bodenmessungen sind notwendig, um
Parametrisierungen fur die Umrech-
nung des 'Precipitation Index' in
Niederschlagsraten zu finden.
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Abb.1l: Atmosphdrenkorrektur fir
die Temperatur der Wasseroberflidche
in den Segmenten eines Meteosat
IR-Bildes.
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MODELLRECHNUNGEN ZUR THERMISCH INDUZIERTEN MESOSKALIGEN GEBIRGSWINDZIRKULATION

F. Somieski und H. Mannstein

DFVLR - Institut fiir Physik der Atmosphidre
D - 8031 Oberpfaffenhofen

ABSTRACT

Thermally generated mountain wind systems are
important for the mesoscale climate of the alpi-
ne region. Model simulations for the horizontal
scale of the Alps show the basic structure and
its sensitivity to variations of surface parame-~
albedo,
smaller scale mountain and valley winds in long

ters as roughness, evaporation. In a
valleys can be simulated realistically, if the
surrounding mountains are ascending towards the
centre of the mountain range. Aircraft data for
model verification show surface temperatures as
a function of terrain altitude and surface cha-
racteristics.

1 EINLEITUNG

Thermisch induzierte Gebirgswindzirkulationssy-
steme entstehen durch die unterschiedliche Ho-
henlage der tagesperiodisch erwdrmten bzw. ab-
gekilhlten bodennahen Luftschichten. Sie sind
besonders gut ausgeprdgt bei wolkenarmen und
synoptisch windschwachen Wetterlagen. Im Ein-
zelfall sind der Grundzustand der Atmosphire,
aber auch die Eigenschaften der Bodenoberfldche
und Vegetation, bestimmend. Teile dieser Wind-
systeme wurden z.B. bei dem Experiment MERKUR
vermessen.

Zur Beschreibung der Zirkulation verwenden wir
das hydrostatische Mesoscalemodell nach MAHRER
und PIELKE (1977) in der modifizierten Version
nach SOMIESKI (1984 und 1985). Ausgangszustand
ist die Standardafmosphére bei 50 % relativer
Feuchte und Windstille zur Zeit der Tagundnacht-
gleiche.

2 SIMULATION IM GESAMTALPENSCALE

Rechnungen fiir ein Gebirge im Alpenscale (Ax =
50 km) zeigen die prinzipielle Struktur der Zir-
in der Nacht KaltluftabfluB in die
am Tag Einstromen ins Gebirge (Abb.1).

kulation:
Ebene,
Sensitivitdtsuntersuchungen zeigen den Einflu8
von Bodenoberfldcheneigenschaften. Je nach Pa-

212

Abb.1: Horizontalwindfeld in 10 m HShe um 15
Uhr, potentielle Verdunstung, z,= 1 cm.

rameterwahl betragen die maximalen
Geschwindigkeiten (in 10 m Hohe) 2 bis 8 m/s.
Eine stark ausgeprdgte Zirkulation wird begiin-
stigt durch kleine Rauhigkeit, kleine Albedo,
geringe Verdunstung und hohe Stabilitdt. Obwohl
das Stromungsfeld dem entspricht, was 1lokal
(z.B.

erscheint der Gesamtmassenfluf wegen der Nicht-

in den Gebirgstdlern) beobachtet wird,

beriicksichtigung der Berg- und Talstruktur noch
zu hoch.

3 SIMULATION VON BERG- UND TALWINDEN

Rechnungen fiir einen Gebirgsteilausschnitt (Ax
= 3 km) mit einem idealisierten groBfen und lan-
gen Alpental zeigen, daB (bei nicht ansteigendem
Talboden) sich bei konstanter Hohe des Gebirgs-
umlandes nur am Taleingang signifikante Talwin-
de einwickeln. Krdftige Tal- oder Bergwinde im
gesamten Tal bilden sich nur dann aus, wenn das
Gebirgsumland zum Gebirgszentrum hin ansteigt.
Dies beruht primdr auf der Wechselwirkung mit
der Hangwindzirkulation, die bei zunehmender
Taltiefe zum Gebirgszentrum hin fiir geniigend
grofe horizontale Druckgradienten (=1hPa/100km)
sorgt.

In Abb. 2 ist das bodennahe Windfeld um 15 Uhr
fiir den Fall ohne Verdunstung, Albedo = 0.2, z
= 0.1 m dargestellt. Fiir Geldndehdhen iiber 900 m
NN wird z, = 3 m verwendet zur Parameterisierung
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10 m Hohe um 15
Uhr. Die Hohe des Vorlandes (rechts) und
der Talsohle betrdgt 500 m, der Abstand
der Orographieisolinien 400 m.

Abb.2: Horizontalwindfeld in

im Gitter mnicht aufldsbarer kleinskaliger
Strukturen der Seitentdler und Hange. Nach Aus-
bildung der Hangwindsysteme setzt am spdten Vor-
mittag der Talwind ein, der auch am Boden gut
ausgeprdgt ist. Sein Intensitdtsmaximum
wdhrend des Nachmittags vom
bedingt durch die Ad-
vektion Vorland. Die

Hangwindzirkulation in den Seitentdlern wird am

verlagert sich
Talausgang taleinwdrts,
kdlterer Luft vom
spiten Nachmittag, vor allem in den Kammberei-

chen, zunehmend von der Gebirgswindzirkulation

Abb.3: Horizontalwindfeld in 10 m Hohe um 3 Uhr
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Abb.4: Talparallele Windgeschwindigkeitskompo-
nente um 3 Uhr entlang der Talachse, Iso-
linienabstand 1 m/s. Die Hohe des Ge-
birgsumlandes ist dick gestrichelt.

(vom Vorland 2zum Gebirgszentrum) iberlagert.
Das Geschwindigkeitsmaximum des Talwindes liegt
um 12 Uhr (15 Uhr) in 200 m iiber der Talsohle und
betrdgt 5.2 m/s (8 m/s) fiir den Fall ohne Ver-
dunstung bzw. 3.2 m/s (6.5 m/s) bei potentieller
Verdunstung.

In der Nacht (Abb. 3 und 4) ist der Bergwind am
Talboden relativ schwach (1 bis &4 m/s) ausge-
prdgt. In hoheren Schichten hingegen liegen die
maximalen Geschwindigkeiten am Talende bei 3.5
m/s (400 m iiber Grund), die zur Talmiindung auf
(150 m iiber Grund) zunehmen (Low-
level-jet am Talausgang).

ilber 8 m/s

4 MODELLVERIFIZIERUNG DURCH FERNERKUNDUNG

Bei weiteren Untersuchungen sollen aus Flug-
zeug- und Satellitenmessungén Initialisierungs-
und Verifizierungsdaten fiir Modellrechnungen
gewonnen werden Abb 5 zelgt d1e Hohenabhanglg-
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Abb.5: Oberfldchentemperaturen im Bereich des
Alpenhauptkammes am 12.09.85 um 13 Uhr,
= Siidhdnge, X= Nordhidnge,
<> = alle Werte

keit von Oberfldchentemperaturen (radiometri-
hochste
Temperaturen im Bereich zwischen Waldgrenze und

sche Messung mit Flugzeug):
Schneegrenze wegen meist trockener Oberflédchen,
dabei

Nord- und Siidhdngen fiir diesen Hohenbereich.

groBe Temperaturunterschiede zwischen

Die Untersuchungen werden finanziell durch das

Klimaprogramm des BMFT gefdrdert.
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ANALYSE VON MESOSKALIGEN TEMPERATUR- UND TRUBUNGSFELDERN

Thomas Viehoff
Institut flir Meereskunde, Kiel

1 EINLEITUNG

Fiir die Analyse der kinematischen

Strukturen in der Ozeandeckschicht
bilden passive Fernerkundungsmethoden
ein niitzliches Hilfsmittel. Dabei kann
die Kombination der Temperaturferner-
kundung mit der Tribungsfernerkundung
die Nachteile der Infrarotmessung in
Bezug auf die Absorption des Meer-
wassers verringern, da im sichtbaren
Spektralbereich Informationen aus dem
Bereich der ersten Attenuationslédnge
gewonnen werden. Im offenen Ozean ist
das Phytoplankton und dessen Abbaupro-
dukte der entscheidende Faktor fiir den
Grad der Ozeantriibung. So kOSnnen aus
dem Triibungsfeld auch Riickschliisse auf

biologische Prozesse gewonnen werden.

2 DATENVERARBEITUNG

Fiir den Bereich des Nordatlantik wur-
AVHRR
High Resolution Radiometer)
Satellit NOAA-7
(Coastal Zone

NIMBUS-7
flichentemperatur (SST) wird mit Hilfe
(IR)-Kandle AVHRR

Korrektur

den Daten des (Advanced Very
auf dem
C2Cs

auf

sowie des

Color Scanner)

analysiert. Die Ozeanober-

der Infrarot des

bestimmt. Die der atmos-

phidrischen Absorption erfolgt nach
(1984).
die Triibungsbestimmung wird das
Blau/Griin-Verhdltnis (BG)
das sich aus dem Verh&dltnis der auf-

Strahldichten

dem Algorithmus von McClain
Fir
verwendet,

widrtsgerichteten bei
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443 nm und 550 nm ergibt. Die Kor-

rektur der atmosphdrischen Streu-

strahlung sowie der Reflexion an der
auf

Ozeanoberfldche erfolgt hierbei

der "clearest-pixel"-
et al. (1983).

Radiometer

der Basis

Methode nach Gordon

Die Datensitze beider

werden 1in Kartenprojektionen trans-
formiert, um einen direkten Vergleich

zu ermdglichen.

3 ANALYSE

Die Verteilung der Helligkeitstempe-
ratur des Kanals 4 (11 pm) des AVHRR

sowie des Blau/Griin-Verhidltnisses im

Gebiet des ndérdlichen Neufundland-
beckens flir den 19.7.1981 ist in
Fig. 1 wiedergegeben. Der Nordatlan-

tische Strom schwenkt in diesem Ge-
biet von seinem meriodionalen Verlauf
entlang des Schelfes in einen zonalen
52°N

Temperaturverteilung zeigt eine stufen-

Verlauf 1l&ngs nach Osten. Die
férmig ausgebildete Subpolarfront, an
140 km beobachtet

Im Blau/Griin-Verh#dltnis hin-

der M3dander von ca.
werden.
gegen 1ist keine klare Frontalstruk-

tur zu erkennen. Die grofriumige Ab-
nahme des BG-Verhdltnisses von Siiden
iiber die Front hinweg nach Norden, die
Phytoplanktonkon-

zentration entspricht, wird im Frontal-

einer Zunahme der

bereich selbst aufgeldst. Es treten
gebietsweise klare negative Korrela-
tionen zwischen Temperatur und Blau/

Griin-Verhdltnis auf. Ein gleiches Ver-



halten von Temperatur und Attenuation
im Bereich der Subpolarfront im Jahre
1983 wurde auch bei insitu Messungen
festgestellt (Horch, 1985).

Es wurden 2-dimensionale Spektren ein-
zelner Teilgebiete wvon 300 x 300 km
berechnet. Der spektrale Abfall liegt
bei den Spektren beider Felder zwischen
-2 und -3, was mit anderen Beobachtun-
gen in Ubereinstimmung steht (SAUNDERS
1972, GOWER et al. 1980). Ein -3 Ab-
fall steht im Einklang mit dem Konzept
der zweidimensionalen geostrophischen
Turbulenz, wobei angenommen wird, daB
dieser Abfall in der Temperaturvarianz
flir Ozeangebiete mit starker Barokli-
nitdt gilt (CHARNEY 1971).
Voraussetzung flir die Anwendbarkeit
dieses Konzepts auf die Triibungsver-
teilung ist die Vernachlidssigung der
Wachstumsrate des Phytoplanktons auf

die Horizontalverteilung der Biomasse
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(a) sowie Blau/Griin-Verh&ltnis
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von 53°N, 41°W.
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OROGRAPHISCHE BEEINFLUSSUNG VON REGIONALEN STROMUNGSVERHALTNISSEN

AM BEISPIEL DES NEUWIEDER BECKENS - NUMERISCHE SIMULATIONEN

Bernhard Vogel

Institut fir Meteorologie und Klimaforschung,

Universitdt Karlsruhe

1 ZUSAMMENFASSUNG

Mit dem nichthydrostatischen numerischen Simulationsmodell FITNAH werden die Strémungsver-

hdltnisse im Neuwieder Becken fiir unterschiedliche geostrophische Anstrémungsrichtungen be-

rechnet. Die Ergebnisse der Rechnungen werden an Hand von simulierten Trajektorien exemplarisch

fir einzelne Standorte und Starthdhen dargestellt. Sie zeigen die durch die Orographie beding-

ten Modifikationen des Stromungsfeldes. Diese Modifikationen sind in Bezug auf Ausbreitungs-

vorgdnge in topographisch gegliedertem Gelande von besonderem Interesse.

Da bei den Simulationen gleichzeitig dreidimensionale Felder der TurbulenzgriBen anfallen,

ist es mdglich den Transport und die Verdinnung von Luftbeimengungen zu berechnen. Dies ge-

schieht mit Hilfe eines Lagrangeschen Ausbreitungsmodells.

2 DAS SIMULATIONSMODELL

Das nichthydrostatische Simulationsmodell er-
méglicht die Berechnung der Geschwindigkeits-
komponenten u, v und w, der potentiellen Tem-
peratur @, der spezifischen Feuchte s und des
Stordruckes p° zeitabhingig in topographisch
gegliedertem Geldnde und zwar im regionalen
Scale. Eine ausfilihrliche Beschreibung des Si-
mulationsmodells, welches an der Technischen
Hochschule in Darmstadt entwickelt wurde, findet
man bei GROSS (1984).

3 SIMULATIONSERGEBNISSE

Zu den wichtigsten meteorologischen Eingabe-
groBen, die das Simulationsmodell bendtigt,
zdhlt der geostrophische Wind, der fir die An-
wendungen auf das Neuwieder Becken als r&umlich
und zeitlich konstant angenommen wird. Die Rich-
tung des geostrophischen Windes wird unter an-
derem so gewshlt, daB im Neuwieder Becken ein
sogenannter Gegenstrom auftritt.

Unter einem Gegenstrom ist die Tatsache zu
verstehen, daB die Strémung in der bodennahen
Luftschicht der geostrophischen Anstrémung ent-
gegen gerichtet ist bzw. daB der Winkel zwischen

geostrophischem Wind und Bodenwind 90 Grad iber-
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schreitet.

Eine theoretische Erkldrung dieses Effektes
fir ein in einer horizontalen Raumrichtung un-
endlich ausgedehntes Tal findet man bei
WIPPERMANN (1984).

3.1 SIMULIERTE STROMUNGSVERHALTNISSE

Bei den im folgenden gezeigten Simulations-
ergebnissen betrégt der geostrophische Wind
5 m/s, die Anstromungsrichtung ist Nordost.

Folgende groBrdumige Schichtungsverhdltnisse
werden der Strémung aufgeprigt: 990/z = 1.2
K/100m unterhalb von 500 m iber Grund und Stan-
dardatmosphare oberhalb dieser Hohe.

Das Stromungsfeld ist exemplarisch an Hand
von simulierten Trajektorien dargestellt, die
an den Punkten A und B jeweils in Hdhen von 10,
80 und 200 m {iber Grund gestartet werden (Abb.
1). Bei den am Punkt B gestarteten Trajektorien
ist deutlich der Effekt des Gegenstromes zu er-
kennen. Die Trajektorie mit der Starthodhe 10 m
liber Grund verlauft zundchst auf einer Strecke
von etwa 2 km entgegen der geostrophischen An-
stromung, steigt dann an und wird in die Hoéhen-

strdmung mit einbezogen.



3.2 SIMULIERTE KONZENTRATIONSVERTEILUNGEN

Unter Anwendung eines Lagrangeschen Ausbrei-
tungsmodells (VOGEL, H. 1986) wird eine konti-
nuierliche Punktquelle, die sich am Punkt B in
50 m Uber Grund befindet, simuliert.

In das Ausbreitungsmodell gehti das in Abbildung
1 gezeigte Stromungsfeld, sowie die dabei be-
rechneten Verteilungen der potentiellen Tempe-
ratur und der turbulenten kinetischen Energie
ein. Die Quellstidrke betrigt 1 t/h.

In Abbildung 2 ist die Bodenkonzentration
dargestellt, die Abbildung 3 zeigt einen Hori-
zontalschnitt der Konzentration in 120 m d{ber
Grund. Die Lage des Quellortes ist in beiden
Abbildungen mit einem Punkt gekennzeichnet. Der
Abstand der Isolinien betragt 0.05, 0.15, 0.25,
0.5, 1 dann jeweils 4 mg/m>.

Gut erkennbar ist die Ausbreitung der Luftbei-
mengung entgegen der geostrophischen Anstri-

mung.
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Abb. 1: Simulierte Trajektorien
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Eine Erkldrung des Phinomens Maloja-Schlange

mittels numerischer Simulation

Dissertation, Inst.f.Met. TH Darmstadt

GROSS, G. 1984
VOGEL,H. 1986
WIPPERMANN,F . 1984

Perstnliche Mitteilung

Air flow over and in broad valleys:

channeling and counter-current.
Beitr.Phys.Atm. 57, 92-105

217



VERLAUFE VCN SODAR-ECHOS ALS KLIMATCLOGISCHE CHARAKTERISTIK DER GRENZSCHICHT

Jacek Walczewski

Institut f#r Meteorologie und Wasserwirtschaft, Krakau, Tolen

Das akustische Radar - SODAR - bringt*

Informationen #ber den Verlauf des zu-
rtickgestreuten akustischen Signals, das
atmosphfrische Echo, im Koordinaten-
System Zeit-H8he. Die registrierten Si-
gnale haben verschiedene charakteristi-
sche Formen, derer vier Haupttypen
unterschieden werden k¥nnen /Abb.1/:
/1/ die vertikalen /konvektiven/ Echos,
/2/ die horizontalen Echos in Bodenn#he
/die Bodenschicht/, /3/ die hochliegen-
den horizontalen Echos bei Abwesenheit
von unteren Schichten /die freie Inver-
sionsschicht/, und /4/ die Strukturen
ohne Echos. Diese ¥lassifikation kann
fir jede Stunde von Beobachtungen ange-
wandt werden und kann f#r die Digita-
liesirung von Echogramen dienen. Weiter
wird t#r jede volle Stunde des Tages
die Summe der beobachteten Typen /1-4/
berechnet und als Prozentzahl der ge-
samten Reobachtungsf#lle im Monat /oder
ftir das Jahr/ angegeben. Solche 24-Stun-
den-Verl#ilufe f#ir das Auftreten von
Echotypen haben im Monats- bzw. Jahres-

durchschnitt einen charakteristischen

Abb.1.
SODAR-Echos.
die Tunkte am oberen Rand sind Stun-

Formen der 3 cdharakteristischen
Vertikale Reichweite 800m,

den-7Zeitmarken,
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Gang: der Typ 1 kulminiert gegen Mit-
tag, der Typ 2 - um Mitternacht, der
Typ 3 - am Morgen, und der Typ 4 -
apvends, Diese Charakteristika treien
auch in verschiedenen Klimazonen, wie
Polen, Indien und Kanada auf. Abb.2
zeligt einen soichen Vorgang flr das
Jahr 1951, Krakau /WALCZEWSKI 1984,
S.79/. Die Kurven wurden auf Grund von
314 24-Stunden Beobachtungen mittels
des polnischen SAMOS-2 SODAR ermittelt.
Die aufgezeichneten Gr8ssen sind in
folgender Weise definiert:

Uys = (By3/pg)e 100

Darin sind: Ny = die Zahl der beobach-
teten Echos von Typ "x" f#r die Stunde
"i" wdhrend der analysierten Feriode

/Jahr 1981/s Ny, - Beobachtungszahl.
Ung = (Mpg/ny).100
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Abb.2. Tagesverlfufe des Auftretens
von 4 Haupttypen des SODAR-Echo im
Jahre 1981 /KXrakau/.



mit n, - die Zahl von Tagen in analy-
sierten Periode.
Der Verlauf vom Typ 1 /uc/ stellt die
HHufigkeit von konvektiven Progzessen
in verschiedenen Tagesstunden dar. F#r
einen bestimmten Typ von SODAR ist die
Spitzenh8he der konvektiven Echos ein
relatives Mass fHr die Konvektionsintern
gsit8dt und die Tiefe der Mischungs-
schicht., Zum Beispiel: die parallelen
Beobachtungen mit 2 Gerfiten SAMOS-2 in
Krakau und Zakopane im M#rz 1982 haben
gezeigt, dass die mittlere H8he von
konvektiven Echos um 12 GMT in Zakopa-
ne um 80% gr#sser als in Krakau war,
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Abb,3. Tagesverl#ufe der SODAR-Beobach
tungszahlen und Auftreten von 4 Echo-
tyven f#ir einen Monat /April 1981,
¥rakau/.
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Aus dem Verlauf des Auftretens der Ty-
pen 2 und 3 kann man auf die Dauer des
Bestehens von Inversionsschichten R#ck-
schltisse ziehen, Auf solche Weise wur-
de die HHufigkeit des Auftretens von
Inversionsschichten in Tageszeit in
Krakau eingeschiitzt /WALCZEWSKI 1984,
S.77/. Die Typen von SODAR-Echos k#n-
nen auch in Kategorien von atmosphii-
rischen Stabilit8tsklassen interpre-
tiert werden /SINGAL et al. 1985/. Das
f#hrt zur Konstruktion von empirischen
Modellen, die zur Ermittlung der Proba-
bilitldt des Auftretens verschiedener
Stabilit8itsklassen in Abh¥ngigkeit von
Tages—~ und Jahreszeit dienen.

Die Katalogen der Tagesverliiufe von
4 SODAR-Echotypen f#r einzelne Monate
bilden daher eine neue Art von klimato-
logischer Charakteristik, die in ver-
schiedener Weise benutzt werden kann,
Die Abb.? zeigt die Form einer Monats-
karte aus dem SODAR-Daten Katalog fHir
Krakau. Die Gr8ssen "u" sind f#r den
Monat in #hnlicher Weise wie fHr das
Jahr berechnet. Akustische Sondierun-
gen in Krakau werden ab 1980 durchge-
fohrt. '
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ZUR VARIABILITAT VON MEERESOBERFLACHENTEMPERATUREN

Karl-Heinz Weber

Meteorologisches Institut der Universit&t Bonn

Auf dem Higel 20
5300 Bonn 1

1 EINLEITUNG

Die Auswertung maritim-meteorologi-
schen Datenmaterials gewinnt heute auf
zwei Gebieten immer mehr an Bedeutung:
Anomalien der Temperatur der Meeres-
oberflédche (Tw) miissen, wegen des
gegeniiber der Atmosphére l&ngeren
"Gedéchtnisses" des Ozeans, bei der
Betrachtung jahreszeitlicher Witter-
ungsanomalien beriicksichtigt werden.
Andererseits ist bei der Frage inner-
halb von 50-100 Jahren evt. 2zu erwar-
tender anthropogener Klimaschwankungen
die Kenntnis der natilirlichen Variabi-
litat des Klimasystems auf dieser
Zeitskala wichtig, ebenso die Verifi-
kation der von Klimamodellen ermit-
telten Klimadnderung etwa bei vorgege-
bener CO2-Zunahme. Hier geniigen die an
Landstationen gewonnenen Temperatur-
reihen fiir eine globale Aussage nicht,
da Jja die Ozeane gut 70% der Erdober-
flédche bedecken.

2 MARITIME DATEN

Maritim-meteorologische Routinebeob-
achtungen von Schiffen 1liegen seit
Mitte des letzten Jahrhunderts vor. Im
HSSTD-Projekt (Historical Sea Surface
Temperature Data ) der WMO wurden die
Einzelbeobachtungen fir alle Ozeane
erstmals in Gebieten zusammengefaft,
deren Gréfe sich nach der Datendichte
richtete. Sie umfassen den Zeitraum
1860-1960. Ein neuer globaler Daten-
satz 1ist COADS (Comprehensive Ocean
Atmoshere Data Set). Hier sind die
Monatsmittel in 2x2-Grad Feldern fir
den Zeitraum 1854-1979 gegeben. Aller-
dings ist bis zu den 80er Jahren des
letzten Jahrhunderts die Beobacht-
ungsdichte noch sehr gering,und auch
wédhrend der Weltkriege 1liegen im
Atlantik nur in wenigen Gebieten Daten
vor.

3 LANGZEITLICHES VERHALTEN VON WAS-
SER~ UND LUFTTEMPERATUR IM ATLANTIK

Die Abbildung la zeigt Anomalien der
Jahresmittel von Wasser- (Tw) und
Lufttemperatur (Tl) in einem Gebiet
slidwestlich von 1Irland in 46-50°N;
daraus gebildete Pentadenmittel sind
in Abb.1lb dargestellt. Die Verhédltnis-

220

se in einem Gebiet des zentralen &qua-
torialen Atlantik (0-6N) zeigt Abb. 2,
Die Anomalien beziehen sich Jjeweils
auf das Mittel des Gesamtzeitraumes
1885-1979. Die Schwankungen von Tw und
Tl von Jahr zu Jahr verlaufen durchaus
parallel. Im Nordatlantik ist die
Streuung der Jahresmittel erwartungs-
gemé&B hoher als im tropischen Atlantik
(fir Tw 0.56K gegeniiber 0.37k). Die
auffédlligsten Merkmale der Zeitreihen
sind: :

-~ Eine deutliche Abnahme von Tw und Tl
um 1900, am stédrksten im Nordatlantik
ausgeprdgt: im Vergleich der Pentaden
1896~1900 wund 1901-1905 betrug hier
die Abnahme von Tw 0.66K; sie ist
beziiglich der Streuung der Einzeljahre
zu mehr als 95% signifikant. Eine
Auswertung der HSST-Daten zeigt diese
Abkihlung auch in anderen Gebieten des
Nordatlantiks,allerdings nicht im zen-
tralen subtropischen Atlantik.

~ Ein Anstieg von Tw und Tl ab 1920
bis in die 50er Jahre: Vergleicht man
jeweils die 15-jdhrigen Zeitrdume
1901-15 und 1946-60 so betrédgt die
Zunahme von Tw im Nordatlantik +0.78k
im Aquatorfeld +0.70K; sie ist in

beiden F&llen hochsignifikant. Die
HSST-Daten zeigen diesen Anstieg in
unterschiedlichem Ausmafb auch im

Ubrigen Atlantik zwischen 0 und 50 N,
ebenso im tropischen Indischen Ozean.

4 SYSTEMATISCHE FEHLER
WECHSELNDER MEAMETHODEN
Die Realité&t des Anstiegs von Tw ist
u.a. von BARNETT (1984) bezweifelt
worden, unter Hinweis auf einen Uber-
gang von "Pitz-" 2zu Kihlwassermes-
sungen, méglicherweise schon in den
20er Jahren beginnend. Eine "Kor-
rektur" der quasi-globalen Wasser-
temperaturreihe ergibt nach FOLLAND
und KATES (1984) aber immer noch eine
Erwdrmung um 0,6K von 1911-20 zu 1951-
60. Abb.1 und 2 zeigen den Anstieg bis
1939 auch in der Lufttemperatur.
Allerdings &ndert sich danach sprung-
haft die Differenz Tw-Tl um mehrere
Zehntel Grad. HOFLICH (1974) vermutet
als Grund den Wechsel in der Messung
von Tl (vor dem 2. Weltkrieg in Ther-
mometerhiitten, danach mittels Schleu-
derpsychrometer). Tats&chlich ergab
eine Auswertung von Einzelbeobachtung-
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en im tropischen Indischen Ozean eine
Abnahme des mittleren Tagesganges der
Lufttemperatur von 1.5K in 1922-38 auf
1.0K in 1958-67. Dies deutet auf eine
Reduktion des Meffehlers gegeniiber den
alten Tl-Messungen hin, die aufgrund
mangelhafter Ventilation als systema-
tisch zu hoch anzusehen sind.

5 SCHLUMABEMERKUNGEN

Ahnlich wie nordhemisphérische Luft-
temperaturen an Landstationen (JONES,
WIGLEY,KELLY 1982), zeigen auch die
Wassertemperaturen eine Erwd&rmung von
0.5-0.8 K/50a im Atlantik der tropi-
schen und mittleren Breiten, die nach
FOLLAND und KATES (1984) quasi-global
ist. Das Maximum in den 50er Jahren
ist aber offenbar gegeniiber den Land-
temperaturen um 10-15 Jahre verscho-
ben. Der parallele Anstieg von Tw und
Tl im Zeitraum 1920-39 spricht fiir
dessen Realitdt. Eine abrupte Anderung
von Tw-Tl nach 1945 kann 2z.T. durch
verbesserte Lufttemperaturmessungen
erklért werden. Da diese Differenz
wesentlichen Einfluf auf den Energie-
austausch Ozean-Atmosphére hat, ist
seine moéglichst genaue Kenntnis wiin-
schenswert. Abschdtzungen von W&rme-
flissen aus Routinebeobachtungen vor
dem 2. Weltkrieg sind daher kaum
méglich. .
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EINE STATISTIK DER MIT NACHTLICHEN GRENZSCHICHTSTRAHLSTRUMEN VERBUNDENEN

WINDSCHERUNG IN NORDDEUTSCHLAND

K.-P. Wittich, J. Hartmann, R. Roth

Institut fir Meteorologie und Klimatologie der Universit&dt Hannover

(Sonderforschungsbereich 212 "Sicherheit im Luftverkehr")

1 EINLEITUNG

Flugzeuge sind vor allem bei Start und
Landung Gefdhrdungen ausgesetzt, die zu
einem nicht unwesentlichen Teil auf me-
teorologische Einfliisse zurickzufiihren
sind. Gedacht ist hier an frontengebun-
dene Zirkulationssysteme, die mit ex-
tremen Vertikalwinden und Sichtminderun
gen durch Niederschlidge verbunden sein
kdnnen, an mit Feuchteadvektion oder
Nebelbildung gekoppelte Strdmungser-
scheinungen, an orographische Uberstrd-
mungseffekte und an nédchtliche Grenz-
schichtstrahlstrdme, die sich durch ein
bis nach Sonnenaufgang persistentes bo-
dennahes Windmaximum auszeichnen. Mit
der Vermessung und Analyse derartiger
flugsicherheitsrelevanter Strdmungsty-
pen beschidftigt sich das Teilprojekt
"Meteorologie der planetaren Grenz-
schicht" des SFB 212 "Sicherheit im
Luftverkehr. Dieser Sonderforschungsbe-
TU Braun-

schweig) untersucht Art und Hiufigkeit

reich (Sprecheruniversitit:

von Belastungen, Fehlern und Gefahren,
die aus der Umwelt, dem Wetter und den
Bord- und Bodensystemen resultieren

und flugsicherheitsgeféhrdend sind.

2 ANALYSE VON WINDSCHERUNGEN

Ein Teil der meteorologischen Untersu-
chungen bezieht sich auf die Anferti-
gung einer Scherwindstatistik, in die
Windprofile aus 14 Nichten Eingang fan-
den. Diese Ndchte waren durch die Aus-
bildung eines Grenzschichtstrahlstroms
gekennzeichnet, dessen Windmaximum das
1.5-fache des geostrophischen Bodenwin-

des erreichte oder gar {iberschritt.
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Die Messungen von Wind- und Temperatur-
profilen, vertikal aufgeldst in 5m-In-
tervalle, fanden an 2 in der Norddeut-
schen Tiefebene gelegenen 300m hohen
Funkilibertragungsmasten nahe den Ort-
schaften Gartow und Sprakensehl statt.
Die Mehrzahl der Datensitze stammt aus
dem ESWIM (Ekman-Schicht-Windmaximum)-
Projekt der Jahre 1978-1980.

standen 316 durch thermische Stabilitét

Insgesamt

geprigte Wind- und Temperaturprofile zur
Verfiigung, die in 6 aneinandergrenzende

25m~Schichten zwischen 30 und 205m

—

0107 — ESWM 30 -15m

' — Cedar Hll 9 -9 m
-— Wangara 16 -100m

0097 __KkTVY 12 -9 m

rh 1h oh ¢h {Zh

. Ortszeit
Abb1. Nédchtlicher Gang der Scherung fir

verschiedene MeBorte., Die verti-
kalen Markierungen an den Kurven
geben den Sonnenauf- u.-untergang
an.



(30-55m, 60-85m, 180-205m) unter-—
teilt und deren mittlere Scherungen

In Abb.1
zeitliche Gang des Scherungsbetrages
lav/azt

(aus Heald and Mahrt,

e e 0y

analysiert wurden. ist der

im Vergleich zu Literaturdaten
1981)

be des jeweiligen H&henintervalls, iiber

unter Anga-

den die Scherung ermittelt wurde, auf-
getragen (die ESWIM-Scherungen sind aus
einer Mittelung der 3 unteren Schichten
daB

mit der néchtlichen Stabilisierung der

bestimmt worden). Es zeigt sich,
bodennahen Atmosphére und der Ausbil-
dung eines Grenzschichtstrahlstroms er-
wartungsgeméB eine Zunahme der Wind-
scherung einhergeht, so daB gegen Mit-
ternacht ein Maximum von 0.0755_1, be-
zogen auf eine 85m méchtige H&hen-
schicht, erreicht wird. Ein éekundéres
Maximum ist gegen Sonnenaufgang zu fin-
den, und zwar zu einem Zeitpunkt, wo
hdufig eine kurzzeitige Beschleunigung
des Windfeldes beobachtet wird.

Der StabilitétseinfluB Zeigt sich
deutlicher, wenn die Windscherung als
Funktion des potentiellen Temperatur-—
gradienten analysiert wird. Zunehmende
Gradienten bis zu einem Bereich von
0.04-0.06 K/m sind mit einer ansteigen-
den Scherung verbunden, wobei oberhalb
dieser Grenze die Scherungen in einigen
Hdohenintervallen geringer werden, um
sich einem Wert bei O.OS—O.OTS_1 anzu-
nédhern. Offensichtlich kann die Sche-
rung trotz zunehmender Stabilisierung
nicht beliebig weit ansteigen.

Abb.2 zeigt den Zusammenhang zwi;
schen der sich zeitlich &ndernden ki-
netischen Energie und dem Scherungébe—
trag. Stationaritit ist mit geringen
Scherungen verbunden, schnelle zeit-
liche Anderungen des Windfeldes dagegen
mit hohen. Ein &hnliches Bild liefert
die Abkihlungsrate, wenn éie gegen den
Temperaturgradienten aufgetragen wird.

Hohe Raten sind mit sté&rkeren positiven

Temperaturgradienten verbunden als ge-

ringe, was wiederum die Scherung in der

oben beschriebenen Weise beeinfluBt.
Weitere Analysen, etwa die der Wir-

kung des geostrophischen Windes auf die

Scherung, sind bei Wittich et al., 1986
zu finden.
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Abb.2 Scherungen als Funktion der

zeitlichen Anderung der kine-
tischen Energie fiir 6 Hdhenin-
tervalle.
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SATELLITENMESSUNGEN DER BEWOLKUNG UND GLOBALSTRAHLUNG

FUR EINE GLOBALE STATISTIK

E. Raschke, F. Diekmann, A, Gratzki, J. Jacobs, M, Rieland, H.J. Lutz

ZUSAMMENFASSUNG

Es ist Jjetzt mbéglich mit relativ geringem
Aufwand aus den routinemdBig gewonnenen
Satellitenbilddaten einige quantitative An-
gaben lber die Bewdlkung (Bedeckungsgrade,
2-3 Hohenstufen) und auch iber die Global-
strahlung am Boden zu berechnen, Entspre-
chend reduzierte und auch gut geeichte
Datensdtze werden innerhalb des "Interna-
tional Satellite Cloud Climatology Project"
(ISCCP) gesammelt., Auswerteroutinen wurden
von verschiedenen Gruppen entwickelt. Die
Unsicherheiten in der tUbereinstimmung zwi-
schen direkten Messungen und aus Satelliten-
daten abgeleiteten Werten der Globalstrah-
lung betragen bei Monatsmitteln der Tages-
summen 4 - 8%,

EINLEITUNG

In der modernen Klimaforschung und auch fiir
eine Vielfalt von Anwendungen werden genaue
sowohl zeitlich wie auch rd@umlich mdglichst
hochaufgeldste Angaben liber die Bewdlkung in
der Atmosphdre wie auch die Globalstrahlung
bendtigt, Stellvertretend seien nur zwei
Nutzungsmoglichkeiten aufgefiihrt: Diagnosen
von Klimafluktuationen, die sich in diesen
Parametern abbilden, Verifikation der in
Zirkulations- und Klimamodellen berechneten
Felder (s. z.B.: ICGU-WMO). Die Datenfelder
sollten moglichst die gesamte Erde {iber-
spannen. '

Da diese Angaben nicht Uber die liblichen
bodengebundenen Messungen und Beobachtungen
in der gewlinschten Dichte und Bedeckung
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verfligbar sind, wurden in den verdangenen
Jahren einige Methoden entwickelt, um sie
mit mdglichst einfachen Rechenverfahren aus
den nunmehr sténdig verfiigbaren Bildern
meteorologischer Satelliten abzuleiten. Flr
eine globale Statistik werden nunmehr seit
Juli 1983 innerhalb des 1ISCCP geeignet
reduzierte Datensitze zusammengestellt.

In einem Poster stellen wir einige in Kdln
entwickelte Ansdtze und deren Ergebnisse
vor.

DAS ISCCP (INTERNATIONAL SATELLITE CLOUD
CLIMATOLOGY PROJEKT)

Hauptanliegen dieses Vorhabens ist die
Gewinnung von Angaben liber den Bedeckungs-
grad - evtl. auch aufgegliedert nach drei
Hohenstufen - mit einer Gitteraufldsung von
ca. 250 x 250 km2 und einer gzeitaufldsung
von 3 h aus den Bilddaten der derzeitigen
Satelliten (schiffer,
Rossow, 1983). Dies ist das System aus

meteorologischen

derzeit 4 - 5 Satelliten auf geostationdrer
Umlaufbahn und 1 - 2 Satelliten der NOAA-
Serie in polarem Umlauf. Um eine mdglichst
geringe Datenmenge auswerten zu missen,
deren Reduktion nur geringfligige Verluste an
Informationen fiir die Zwecke und Aufldsung
dieses Projekts zul&dst, erfolgt nach einigen
Voruntersuchungen (u.a. Simmer, 1984) durch

" Mittelung individueller Bildelemente und

sodann Auslese der Originaldaten eine Re-
duktion um ca. den Faktor 100, Die Basis-
daten bestehen nahe dem Subsateliitenpunkt
aus Bildelementen von ca. 5 km Durchmesser,
die im Abstand von ca. 30 km abgetastet



sind. In Europa sind dies etwa 8 km
burchmesser und 50 km Abstand.

Diese Auslese besorgen die Satellitenbe-
treiber seit dem 1. Juli 1983.

Speziell gewonnene Datenproben aller Satel-
liten werden in einem Parallellauf mitein-
ander verglichen, um eventuelle Empfindlich-
keitsschwankungen zu entdecken. Die Routine-
auswertung soll beim Goddard-Institute for
Space Studies der NASA in New York erfolgen,

WOLKENIDENTIFIKATION

In diesem Projekt stehen nur Messungen der
Emission von Wérmestrahlung im Fenster bei
etwa 11
diese durch Daten reflektierter Solarstrah-

m zur Verfiigung., Tagsiber werden

lung ergdnzt. Die multispektralen (5 Be-
reiche) Daten der NOAA-Satelliten sollen nur
Uber den Polargebieten, wo der MeBbereich
geostationdrer Satelliten endet, verwendet

werden.

DemgemdB werden die IR-Daten iber ca, 85%
der Erdoberflédche (zwischen 60° nordlicher
und stidlicher Breite) Hauptinformation-
strager sein. In ihnen bilden sich Wolken -
soweit sie kilhler als der wolkenfreie
Erdboden sind - als kdltere Gebiete ab. Die
Erkennung von tiefer InversionsbewSlkung
Uber Kontinenten im Winter ist hier noch
ungeklart, Im operationellen Algorithmus
sollen wihrend der Tageslichtzeit die Mes~
sungen der reflektierten Solarstrahlung
zusatzlich herangezogen werden, Dabei be-
steht natiirlich die Gefahr, daB in diesem
Projekt bereits die Nacht- und Tagbewdlkung
ungleich genau erfaBt wird. ' }

Es liegen noch keine Ergebnisse vor.

Jedoch

haben wir uns auf die Bewdlkung in den

erfolgten viele Vorstudien. U.a.

Polargebieten beschrdnkt. Dort erfolgt eine
sinnvolle Unterstiitzung unter Ausnutzung der
spektralen unterschiedlichen Reflexions- und
' Emissionsvermégen von Wolken, Schnee, Eis

und Wasser in den Kandlen der abbildenden
Radiometer der NOAA-Satelliten, Zum Beispiel
reflektieren Wasserwolken im Spektralbereich
bei 3.7 m wesentlich intensiver als Eis-
oder Schneeflédchen.

Diese Kontrastverstirkung ermdglicht eine
mehrparametrige Rechenanalyse von Satel-
litenbildern bezliglich der in ihnen erkenn-

baren Eis- und Wasserwolken.
GLOBALSTRAHLUNG AM BODEN

Die hohe inverse Korrelation zwischen dem
Reflexions- und Transmissionsvermbgens von
Wolkenfeldern filir solare Strahlung kann
effektiv genutzt werden,” um anhand der
Satellitenfotos die den Erdboden erreichende
Globalstrahlung 2zu berechnen. Ein in Kdln
entwickeltes Verfahren (Mdser und Raschke,
1984) wurde auf Datenproben von den Satel-
liten Meteosat 2 (Juni 1983) und GMS (Juli
1983) angewandt, die dem reduzierten ISCCP-
Datensatz entstammen. Monatliche Mittelwerte
der Tagessummen der Globalstrahlung stimmen
mit solchen von verschiedenen (ca. 50 je
Datensatz) MeBstationen innerhalb einer
Fehlerbreite von besser als 8% Uberein.
Hbhere Genauigkeiten kOnnen mit r&umlich
hochst aufgeldsten Daten erzielt werden.

Dieses Verfahren wird nunmehr als Routine

beim Deutschen Wetterdienst genutazt.
ABSCHLUSS

Einzelergebnisse und die Auswerteverfahren
werden in einem Poster vorgestellt.
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