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1. Einleitung

Hiufig beobachtet man bei entsprechenden Feuchteverhéltnissen und stabiler Luft-
schichtung im Lee eines Gebirges flache Wolken der Art Altocumulus lenticularis
oder sogenannte rotor clouds (siehe Abb. 1.1). Diese deuten auf das Vorhanden-
sein von Schwerewellen und Rotoren hin. Fiir die allgemeine Luftfahrt in Form von
Kleinflugzeugen, Seglern und Heifsluftballons als auch fiir Grofraumflugzeuge und
Helikopter stellen solche Rotoren eine potentielle Gefahrenquelle dar. Auf- und Ab-
winde, sowie kleinere Verwirbelungen auf engstem Raum konnen zu einer Uberbe-
anspruchung von Material und fliegerischem Koénnens der Piloten fiihren. Die Folge
sind die Beeintrachtigung der Flugfahigkeit bis hin zum Absturz. Aufgabe ist es, die
Gefahr einer solchen atmosphérischen Situationen auf die Luftfahrt zu minimieren.
Mit einem besseren Verstiandnis von Turbulenz und aussagefdhigen numerischen Mo-
dellen wird es moglich sein, eine prognostische Aussage iiber die Entwicklung von
Schwerewellen und Rotoren zu treffen.

Erstmalig entdeckt wurden Schwerewellen durch deutsche Segelflieger im Jahre
1933 im Bereich des Riesengebirges. Aufgrund des Entstehungsortes im Lee eines
Gebirges, wird hiufig der Begriff Leewelle verwand. Fine erste mathematisch um-
fassende Beschreibung findet sich bei Queney (1948). Seitdem wurden weitere experi-
mentelle wie auch theoretische Untersuchungen zu den Schwerewellen durchgefiihrt.
Man fand dabei heraus, dass das Auftreten dieser Leewellen im wesentlichen durch
zwei Parameter bestimmt wird: die thermische Schichtung der Atmosphére und die
ungestorte horizontale Windgeschwindigkeit stromauf des Hindernisses (Dornbrack

u.a. 2006). Die Welle entsteht hierbei, wenn ein Luftpaket durch eine Stérung an
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einem Stromungshindernis vertikal ausgelenkt wird. Bei einer vorherrschend stabil
geschichteten Atmosphére wirkt die Massentragheit nun riicktreibend auf das ausge-
lenkte Luftteilchen. Das Luftpaket schwingt um seine Ausgangslage und erzeugt so
im Lee des Hindernisses die charakteristische Form einer Welle, deren physikalische

Eigenschaften (Reflexion, Brechung, Interferenz) bekannt sind.

BILDER/cloud. jpg

Abb. 1.1: Wolkenform aufgrund einer gebirgs-induzierten Scherewelle im Owens Valley,

Kalifornien (Photo von Jay Packer)

Man unterscheidet im wesentlichen zwei Arten von Schwerewellen:

e Externe Schwerewellen treten an der Grenzflache zweier Medien unterschiedli-
cher Dichte auf, wobei das dichtere Medium unter dem weniger dichten liegt.

Die Wellen breiten sich entlang der Grenzfliche aus.

e Interne Schwerewellen treten innerhalb eines kontinuierlich stabil geschichteten

Mediums auf. Sie kdnnen sich beliebig im Raum ausbreiten.

Als wohl bekannteste Vertreter externer Wellen kennt man Wellen entlang der

Meeresoberfliche. Aber auch eine Diskontinuitéit in der atmosphérischen Schichtung
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kann Wellen hervorrufen, deren Erscheinungsbild einer stehenden Welle gleicht. Ver-
antwortlich dafiir ist eine Totalreflexion, die die externe Schwerewelle innerhalb der
Schicht zwischen Boden und Grenzfliche gefangen hélt, sodass sich diese nur noch
horizontal ausbreiten kann. Interne Schwerewellen hingegen kénnen auch in die Stra-
tosphére eindringen, wo deren Wellenamplituden dann h&ufig so grof werden, dass
die Schichtung zwischen Wellenmaximum und Wellenminimum instabil wird. Die
Wellen beginnen in kleinskalige Turbulenzen zu brechen und Impuls an die Umge-
bung abzugeben. Durch diesen Impuls- und Energietransport haben die Schwere-
wellen einen nicht zu vernachlassigenden Einfluss auf die grofsraumige Zirkulation
in der Atmosphére.

Weitere meteorologische Ereignisse im Zusammenhang mit Schwerewellen, sind
z.B. die starken Hangwinde im Lee einer Gebirgsiiberstromung, die Geschwindigkei-
ten bis zu 150 kmh™?! erreichen kénnen, wie im Jahr 1972 in den Rocky Mountains
in Colorado (Lilly und Kennedy 1973; Lilly 1978). Ist die Anstrémgeschwindigkeit
senkrecht zum Hinderniss hinreichend grofs, so kdnnen sich in der unteren Atmo-
sphire zudem Wirbel mit horizontalen Rotationsachsen parallel zu dem Gebirgs-
kamm entwickeln. Solche Rotoren stehen in enger Beziehung zu den dariiberlie-
genden Schwerewellen, konnen aber auch durch turbulente Abldseprozesse in der
Grenzschicht entstehen. Ein Verstindnis dieses Systems Welle-Rotor ist Bestand-
teil aktueller wissenschaftlicher Forschungen (Doyle und Durran 2002, 2007; Durran
2003; Gatti-Bono und Colella 2006) und ist ebenso Hintergrund dieser Diplomarbeit
sein.

Unter Verwendung und Modifizierung des am Leibniz-Institut fiir Troposphéren-
forschung in Leipzig entwickelten Stromungsmodells ASAM (All Scale Atmospheric
Model) wird die Uberstrémung quasi-zweidimensionaler Hindernisse simuliert. Diese
Hindernisse werden im wesentlichen durch einfache mathematische Funktionen ap-
proximiert, sodass grundlegende Verstindnisfragen anhand dieser idealisierten Ge-
birgsiiberstromung erortert werden konnen. Mithilfe klassischer Modelle wie das vom
Naval Research Laboratory entwickelte COAMPS (Coupled Ocean/Atmosphere Me-
soscale Prediction System) und dem am National Center for Atmospheric Research
entwickeltem WRF (Weather Research and Forecasting Model) wurden eben solche
idealisierten Uberstromungen, sowie die komplexerer Gebirgsstrukturen, simuliert
(Doyle und Durran 2002, 2007; Rampanelli und Zardi 2004). Diese Modelle nutzen

gelidndefolgende Koordinaten, deren Vorteil u.a. in einer genaueren Reproduzierung
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einer Stromung nah entlang eines Gebirgszuges sein kann. Probleme ergeben sich
jedoch in der Darstellung stabiler atmosphérischer Schichtungen, die von diesen
Modellen nur anndhernd widergegeben werden kann.

Dem Modell ASAM hingegen liegt ein kartesisches Gitter zu Grunde, was eben-
so Vor- wie auch Nachteile in sich birgt. So muss die Gebirgsstruktur interpoliert
werden. Eine besonders einfache, jedoch ebenso problembehaftete Approximation
ist die eines Stufengebirges. Man approximiert das Geldnde entsprechend seiner
numerischen Gitterstruktur als Stufen. Simulationen mit derart diskretisierter Ge-
birgsstrukturen fiihrten jedoch zu unbefriedigenden Ergebnissen im Vergleich zu den
Modellen mit geldndefolgenden Koordinaten (Gallus 2000). Eine Losung hierfiir ist
die Verwendung der sogenannten Cut Cells-Methode. Die Gebirgsstruktur wird da-
bei mittels angeschnittener Zellen in das Modellgitter implementiert. Der Grad der
Approximation erhéht sich dabei in Abhdngigkeit zur Auflosung des kartesischen
Gitters. Erste Ergebnisse mit solch einer Approximation im Bereich der Atmosphé-
renmodellierung findet man u.a. bei Gatti-Bono und Colella (2006) und Horn (2006).
Im ASAM findet eben dieser Ansatz der Cut-Cell-Approximation Verwendung.

Im Folgenden gliedert sich meine Arbeit in drei grofere Kapitel. Zum einen be-
fasst sich Kapitel 1 mit den theoretischen Grundlagen von Schwerewellen. Der phy-
sikalische Hintergrund zur Entstehung von Schwerewellen wird ebenso betrachtet,
wie die lineare Theorie zur mathematischen Beschreibung. Anschliefsend folgt ein
Kapitel Stromungsmodell ASAM. Im Zuge der Beschreibung turbulenter Uberstrd-
mungen wurden im Rahmen dieser Arbeit zwei neue Turbulenzschemen (Herzog u. a.
2002, 2003), sowie eine Parametrisierung des Austausches turbulenter Fliisse am Bo-
den (Uno u.a. 1995) in das Modell implementiert. Mit diesen Parametrisierungen
als Grundlage werden unterschiedliche Uberstromungen verschiedener Hinderniss-
trukturen untersucht. Diese werden sowohl reibungsfrei wie auch reibungsbehaftet
durchgefiihrt und den Ergebnissen anderer Modelle gegeniibergestellt. Die Ergebnis-
se und Simulationsbeschreibungen werden schliefslich im dritten Kapitel dargelegt,
gefolgt von einer Zusammenfassung der Ergebnisse und einem Ausblick auf weitere

Themenschwerpunkte.



2. Theorie

2.1. Grundlagen Schwerewellen

Die Ausbreitung von Wellen ist an ein schwingungsfihiges Medium gebunden, so
z.B. an den Ozean oder in unserem Fall an die Atmosphire. Ausgehend von einer
Quelle breitet sich die Schwingung iiber die Kopplung innerhalb des Mediums im
Raum aus. Man kann dabei in ebene Wellen und Kugelwellen unterscheiden. Ebene
Wellen kénnen z.B. am Strand beobachtet werden, wobei sich diese nur in ihrer ho-
rizontalen Wellenldinge und ihrer Amplitude dndern. Kugelwellen hingegen breiten
sich dreidimensional aus und kénnen ihre Form in alle drei Raumrichtungen &dndern.
Auch das Medium kann in Bewegung sein, so dass eine Festlegung auf das zu betrach-
tende Bezugssystems notwendig ist. Ein Grofteil atmosphérischer Messungen sind
bodengestiitzt und werden an einem bestimmten Messort auf der Erde aufgenom-
men. Es bietet sich somit an, fiir die weitere Betrachtung das Euler-Bezugssystem zu
verwenden. Um den Einfluss der Erdkriimmung vernachlissigen zu konnen, werden
nur horizontale Wellenldngen A < 1000 km in Betracht gezogen. Horizontale Fliachen
werden als eben angenommen, sodass man in einem kartesischen Koordinatensystem
mit den zugehorigen Einheitsvektoren ¢€; (i = x,y, z) die Wellenzahlen beziiglich der

drei Raumrichtungen, wie folgt definiert:

k=— | = — m= — (2.1)
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mit den Wellenldngen in x-, y- bzw. z-Richtung A;, A\, und A,. Die Ausbreitungs-
richtung der Welle wird dann durch den Wellenzahlvektor k beschrieben:

k= ke, + lé, + me;, . (2.2)

Eine einzelne Oszillation der Welle, ob in Raum oder Zeit, entspricht einem Kreis
mit 27 Radian. Hat man nun die Periode 7 fiir eine vollstindige Schwingung, so

lautet die dazugehorige Kreisfrequenz w:

w=—. (2.3)

Im folgenden wird sich der Einfachheit halber auf den zweidimensionalen Fall
beschriankt, d.h es wird die Ausbreitung von Wellen in der x-z-Ebene betrachtet.
Die Wellengleichung lautet dann:

f(z,z,t) = Re Ae"® = Acos(kx + mz — wt) . (2.4)

Die Lage der Wellenphase in Raum und Zeit wird dabei durch den Phasenwinkel ¢

in Polarkoordinaten beschrieben:
o=k -7—wt=kr+mz—wt, (2.5)

mit dem Ortsvektor 7. Linien konstanter Phasenwinkel zu einer festen Zeit beschrei-
ben die Orientierung der Wellenfronten im Raum. Die Gleichung fiir die Wellenfron-

ten ist somit:
o(z,z) = kx + mz = const . (2.6)

In Richtung der Wellenausbreitung bewegt sich eine konstante Phase mit der Phasen-
geschwindigkeit ¢ fort. Um diese zu erhalten, differenziert man (2.5) bei konstanter
Phase nach der Zeit:

—¢ —k P —w=0. (2.7)
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Die Phasengeschwindigkeit ergibt sich aus der zeitlichen Ableitung des Betrages des

Ortsvektors:

c=- 7] . (2.8)

Definitionsgemafs ist die Phasengeschwindigkeit die Geschwindigkeit, mit der sich

ein konstante Phase in Richtung der Wellenausbreitung bewegt.

d
U (2.9)

Zusammen mit (2.7) erhélt man fiir die Phasengeschwindigkeit:

=2 == 2.10
=T T (2.10)
Schwerewellen konnen Energie und Impuls bis in die obere Atmosphére hinein
transportieren. Ausgehend von einer Quelle, was ein Hurrikane oder der Ausbruch ei-
nes Vulkans sein kann, muss die dabei freiwerdende Energie abtransportiert werden.
Geschwindigkeit und Richtung dieses Energietransportes wird durch die Gruppenge-
schwindigkeit ¢, bestimmt. Der Begrift Gruppengeschwindigkeit impliziert, dass sich
die Welle aus mehreren Elementarwellen zusammensetzt und somit als Wellenpaket
zu verstehen ist. Mit dem Prinzip der Superposition erklirt man die Uberlagerung
vieler Elementarwellen. Dabei kann es abhéngig von der Phasenbeziehung zu kon-
struktiver Interferenz (Verstirkung der Auslenkungen) oder aber zur destruktiven
Interferenz (Ausloschung) kommen. Die Gruppengeschwindigkeit beschreibt die Ge-
schwindigkeit des Wellenpaketes

g:%w , w :iw. (2.11)

U
Y Om

Die Komponenten in x- bzw. z-Richtung sind mit u, und w, deklariert.

2.2. Atmospharische Schwerewellen

Der Ausdruck Schwerewelle impliziert die Schwerkraft als die alleinige riicktreibende

Kraft. Jedoch bei genauerer Betrachtung der Auslenkung eines Teilchens des Me-
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diums aus seiner Gleichgewichtslage wird deutlich, dass vielmehr die Auftriebskraft
des Mediums als die eigentlich Riicktriebskraft gilt. Es wird angenommen, dass alle
Prozesse adiabatisch und reibungsfrei verlaufen und es zu keiner Vermischung des
Luftvolumens mit seiner Umgebungsluft kommt. Bei einer Auslenkung des Luftpa-
kets um eine kleine Verschiebung 0z aus seiner Ruhelage vertikal nach oben wirkt
nun auf dessen Masse m,, die Schwerkraft riicktreibend. Das Luftvolumen wird verti-
kal nach unten beschleunigt, d.h. es strebt seinem Gleichgewichtszustand entgegen.
Am Ausgangspunkt angekommen ist die gesamte zugefiihrte potentielle Energie des
Luftpakets in kinetische Energie umgewandelt, sodass es sich iiber den Gleichge-
wichtszustand hinaus bewegt. Im Medium Luft wirkt die Auftriebskraft ﬁp nun
abbremsend. Sie ist vertikal positiv, d.h. nach oben, gerichtet und bildet nun die
riicktreibende Kraft

E,=—g(m, —ma)ée., (2.12)

wobei m, die Masse der von dem Luftvolumen verdringten Luft ist und g die Schwe-
rebeschleunigung darstellt. Aus dem Newton’schen Bewegungsgesetz erhélt man fiir
eine Auslenkung 0z aus der Gleichgewichtslage:
d2
My (62) = —g (my —my) . (2.13)
Das Volumen des Luftpartikels soll dem durch sich selbst verdringten Luftvolumen
entsprechen. Des Weiteren wird angenommen, dass der Luftdruck p des Luftpakets

gleich dem der Umgebungsluft ist. Die statische Grundgleichung fiir Luft wird durch

das ideale Gasgesetz reprisentiert:

mit der Temperatur 7" und der spezifischen Gaskonstante R,. Fiir trockene Luft ist
Ry =287J kg™! K™'. Aus (2.14) mit (2.13) folgt

d? — Pa T, — 1T,
o (02) = —gtte — gt

dt? Pp T,

(2.15)



2. Theorie 9

mit der Temperatur der Umgebungsluft 7}, bzw. der des Luftvolumens 7},. Die Tem-

peraturen werden nun einer Taylor-Reihen-Entwicklung bis zur ersten Ordnung un-

terzogen
0
To(ze +62) =Ty + %Ta 0z +--- (2.16)
0
Tp (Ze—i-(SZ) = T0+ &Tp 5Z—|— (217)

mit der Temperatur Tj in der Gleichgewichtshohe z.. Unter der Annahme, dass die

Anderung der Umgebungstemperatur bei vertikaler Auslenkung klein ist, also

0
Ty > o-Tdz (2.18)

folgt nach dem Einsetzen von (2.16) und (2.17) in (2.15) fiir die Beschleunigung der
Auslenkung

d? g [0 0
ﬁ (52) = —jTa (_Ta - &Tp> 0z . (219)

Man definiert den adiabatischen Temperaturgradienten I"

r—-9p_9

= 2.2
82 p Cp ’ ( 0)

wobei ¢, die spezifische Wiarmekapazitat von Luft bei konstantem Druck ist. Des
Weiteren setzt man 97,/0z = ~,, den atmosphérischen Temperaturgradienten. Glei-
chung (2.19) schreibt sich nun

d? g
@ (52) = —Ta (P - 7{1) 0z . (221)
Als ein Maf fiir die Summe aus innerer Energie und potentieller Energie hat man

die potentielle Temperatur 6 eingefiihrt. Diese Zustandsgrofe entspricht derjenigene
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Temperatur, die ein Luftpaket annimmt, wenn man es von seiner vertikalen Hohe

mit dem Druck p adiabatisch auf eine Hohe mit einem Druck von 1000 hPa bringt:
1000 hPa\
ezn(———f)p. (2.22)
p

Unter Verwendung der logarithmischen Ableitung von (2.22) zusammen mit (2.14)

und der hydrostatischen Approximation

0
—p=— 2.23
5.0 = P9 (2.23)
erhélt man
10 1 [0 g I'—~,
= —| =T +L | = ) 2.24
00z T, ((% at cp) T, ( )

Setzt man nun (2.24) in (2.21) so bekommt man schlieklich

d? g 0

Mit den Gleichungen (2.21) und (2.25) kann man nun einfache harmonische Schwing-
ung in z-Richtung beschreiben. Das ausgelenkte Luftpaket bewegt sich entsprechend
der Schwingungsgleichung

6z (t) = Ae™Nt + Be N (2.26)

Mit einem realen N hat man die Schwingungsfrequenz des Luftpakets, die unter der

Bezeichnung Brunt-Viisild-Frequenz bekannt ist:

N=4/22%9. (2.27)

Wellen konnen sich nur in einer stabil geschichteten Atmosphére 90/0z > 0 ausbrei-
ten. Fiir instabile Verhéltnisse 06/0z < 0 erhélt man eine komplexe Schwingungs-

frequenz, sodass sich die Schwingungsgleichung ergibt zu:

5z (t) = Ae Nit + BeMNit | (2.28)
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mit N = ¢N;; N; € R. Folglich erhélt man ungebundenes Anwachsen der Amplitude
B. Diese Instabilitat ist abhédngig von den thermischen Eigenschaften der Atmospha-
re und wird als konvektive Instabilitdt bezeichnet. Die Brunt-Vaisala-Frequenz re-
prisentiert die maximale Frequenz fiir sich ausbreitende Schwerewellen. Fiir den Fall
einer isotherm geschichteten Atmosphére erhélt man eine Brunt-Viisild-Frequenz
von N = 0.02s7'. Nach Holton (1992) hat man fiir mittlere troposphérische Be-
dingungen eine typische Frequenz von N ~ 0.012s7!. In der nichtlichen planetaren
Grenzschicht spiegelt sich die stabilere Schichtung in einer Frequenz N =~ 0.2s7!

wider.

2.3. Lineare Theorie

Zum Verstédndnis der Theorie der Schwerewellen nutzt man gern die Beschreibung
durch die lineare Theorie. Lineare Systeme sind verstandlicher und einfacher nach-
vollziehbar als nicht-lineare Systeme. Des weiteren lassen sie sich numerisch einfacher
und schneller berechnen, was jedoch mit zunehmender Rechenleistung der Computer
an Bedeutung verliert. Die Umsetzung der Linearisierung ist relativ einfach. Man
separiert die Variablen ¢ in einen konstanten bzw. sich langsam dndernden Hinter-
grundzustand gy und eine Storgrofse g;. Die Storgrofen haben keinen Einfluss auf den
Hintergrundzustand und werden als sehr viel kleiner als dieser angenommen, wes-
wegen Produkte von Storgrofsen vernachlissigt werden kénnen. Diese Vereinfachung
hat zur Folge, dass Wellen nicht imstande sind, miteinander in Wechselbeziehung zu
treten. Einer Bildung von Wellenpaketen durch Superposition steht hingegen nichts
im Wege, jedoch kénnen die Elementarwellen keine neuen Wellen erzeugen bwz.
schon existente Elementarwellen ausloschen. Jede einzelne Welle des Wellenpakets
verhilt sich als wire sie die einzig anwesende Welle. Effekte aufgrund der Erdro-
tation und der Viskositét der Luft bleiben hier ebenfalls unberiicksichtigt (Nappo
2002).

Betrachtet man die reale Atmosphére wird einem sofort klar, dass diese Art der
Beschreibung nicht den Tatsachen entsprechen kann. Komplexe Strukturen von Wel-
len, basierend auf der Interaktion zwischen Wellen und der Turbulenz, die ebenfalls
von Wechselbeziehungen mit Wellen herriihren kann, zeigen, dass der stark verein-

fachte Charakter der linearen Theorie fiir die Wirklichkeit nicht ausreicht. Dennoch
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lassen sich mit der linearen Theorie in erster Naherung die meisten Wellenerschei-

nungen beschreiben.

2.3.1. Taylor-Goldstein-Gleichung

Gesucht ist eine Gleichung fiir die Vertikalgeschwindigkeit w der sich ausbreiten-
den linearen Schwerewelle. Die Euler-Gleichungen ergeben sich fiir den zweidimen-
sionalen Fall eines rotations- und reibungsfreien Flusses, unter Verwendung der

Boussinesq-Approximation (siche Appendix A.1), zu

0 0 0 10
o' et T T T e
0 0 0 10
aw—i—u%w—kw&w:—;&p g (229
0
%ujL@w:
0 0 0
Eeru%erw@p:

mit der Geschwindigkeit u in x-Richtung. Es folgt die Linearisierung der Grofien

entsprechend

q(z,z,t) =qo (2) + ¢1 (x, 2,t) (2.30)

mit qo als horizontal gleichférmigem, konstanten Hintergrundwert und ¢, der Stor-
groke erster Ordnung. Unter der Annahme eines sich im hydrostatischen Gleichge-

wicht befindlichen Hintergrundflusses erhélt man fiir (2.29)

[ )
T e Y.
8 1 3 P1
—wi + Uy — - — = P1— —
ot o T " gy (2.31)
0
%ul—i—&wl 0

= +u2 —irw2 =0
atpl 08:6'01 18200— .
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Zur Lésung kann man sich der Fouriertransformation bedienen oder aber man nimmt

fiir die Storgrofen den Losungsansatz fiir Wellengleichungen her

4 (Ia 2 t) = Cj (Z) ) ei(k’x—wt) ) (232)
mit einem hohenabhéngigen Vorfaktor ¢. Aus (2.31) ergibt sich somit:
U i
—iwl + 1okt + W—1ug = — —kp
dz Po
1 d 7
— i + gkt = — ——5— Lg
po dz Po (2.33)
d
ki + —w =0
1Ru + dzw

N
—iwp + 1upkp + w—po = 0.

Die Verwendung des totalen Differentials ist insofern zuléssig, als die Funktionen
P, 10, po und 1y nur von einer Anderung in der Vertikalen z abhiingig sind. Zur wei-
teren Vereinfachung definiert man sich die Intrinsische Frequenz 2, d.h. die Kreis-

frequenz der Welle relativ zur horizontalen Hintergrundgeschwindigkeit vy,
Q=w—uvi-k=w—uk . (2.34)
Unter Verwendung der Brunt-Viisila-Frequenz, ausgedriickt durch die Dichte,

N2=_—2 5 (2.35)

erhdlt man nun folgendes Gleichungssystem fiir (2.33):

i — g = — —kp
dz Po
1 d 0
Qo= ——p+Lyg
podz"  po (2.36)
d
kil + ~—i = 0
kU + dzw

Q5+ 02N =0 .
g
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Lost man dieses Gleichungssystem (2.36) nach @ auf erhélt man folgende Gleichung

fiir die Vertikalgeschwindigkeit

d_2u~} + ii iﬂ} + kQNQ
dz? 20 4"z Q2

k d? k1l d d -

Der Effekt sich dndernder Dichte auf die Wellenamplitude wird durch den zweiten
Term in (2.37) représentiert. Die Hohenabhéngigkeit der Dichte in einer als iso-
therm geschichtet angenommenen Atmosphére spiegelt sich in einer exponentiellen

Abnahme wider,
p=psc T (2.38)

mit der mittleren Dichte p, und der mittleren Hohe der isothermen Atmosphére H.
Es ergibt sich fiir (2.37):

d? 1 d kK*N?  k d? E'1 d 9
— ) — ———D 2y — —— — g — 7= 0. 2.
2w q 2w + 5+ 7o QT ~to Elw= 0 (2.39)

Zur weiteren Vereinfachung definiert man sich nun noch eine neue Vertikalgeschwin-

digkeit w mit

W= et | (2.40)
sodass sich (2.39) schreibt als
d? . K*N?  k d? k1 d 1 ol .

Mit (2.41) hat man letztlich die Taylor-Goldstein-Gleichung, einen Ausdruck fiir
die Storungen des Vertikalwindes. Innerhalb der rechteckigen Klammern von (2.41)
findet man von links nach rechts folgende Terme: als erstes den Auftriebs-, da-
nach den Kriimmungs- und dann den Scherungsterm. Der vierte Term hat keinen
speziellen Namen und ist unterhalb der Tropopause sehr klein. Der letzte sogenann-
te nicht-hydrostatische Term verschwindet, wenn sich die vertikalen Stérungen im

hydrostatischen Gleichgewicht befinden. Eine sich ausbreitende Welle als Losung
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ist nur dann moglich, wenn sich alle Terme innerhalb der eckigen Klammern zu
einem positiven und nur gering mit der H6he variierenden Wert ergeben. Analog
erhilt man fiir die negative Bilanz Wellenlosungen, die sich nicht vertikal ausbrei-
ten. Dies entspricht dem Phinomen der gefangenen oder reflektierten Wellen. Eine
analytische Losung dieser Gleichung findet man ndherungsweise u.a. mit der WKB-

Approximation (Wenzel-Kramer-Brillouin) (Nappo 2002).

2.3.2. Losung der Taylor-Goldstein-Gleichung

Zur Untersuchung der Losung der Taylor-Goldstein-Gleichung werden im Folgenden
zwei einfache Fille betrachtet. Unter einer als konstant angenommenen Schichtung
des Hintergrundzustandes werden nur Wellenléngen zugelassen, die sehr viel kleiner
als die mittlere Hohe der isothermen Atmosphire sind. Die bei der Uberstrémung
entstehenden Schwerewellen sind abhingig vom zu iiberstrémenden Hindernis. Im
Fall einer kosinusférmigen Oberflachenform bedeutet dies eine Ausbreitung von Wel-
len mit einer Wellenlidnge gleich der der Oberfliche. Ein sinusformiges Gebirge ist
jedoch sehr realititsfern. Man bedient sich deshalb einer weiteren Funktion, der
sogenannten Witch of Agnesi (Nappo 2002), die durch Anteile verschiedener Wel-
lenldngen die Form eines Gebirges besser approximiert. Beide Fille werden hier
lediglich als stark vereinfachte Beispiele von Orographien verwendet, um die Losung
der Taylor-Goldstein-Gleichung zu verbildlichen, sowie den Charakter der Schwere-

wellen darzulegen.

Kosinusférmige Hindernisstruktur

Der folgende Abschnitt widmet sich der Betrachtung einer zweidimensionalen, gleich-
formigen Uberstromung eines kosinusférmigen Hindernisses unter konstanter Brunt-

Viisila-Frequenz:
h(x)=H-e* (2.42)
mit H als konstante Amplitude der Oberfliche und ihrer zugehorigen Wellenzahl

L (2.43)
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Die Wellenlénge der kosinusformigen Hindernisstruktur ist mit A\ bezeichnet.

Gebirgsinduzierte Schwerewellen laufen dem Grundwind entgegen, d.h. deren ho-
rizontale Gruppengeschwindigkeit ist negativ und vom Betrag her gleich dem des
Grundstromes ug. Fiir einen stationdren Beobachter erscheint die Schwerewelle folg-
lich als rdumlich stationdr. Man erhélt fiir eine stationdre Welle relativ zur Oberfla-
che mit w = 0 und der intrinsischen Kreisfrequenz nach (2.34) fiir die intrinsische
Phasengeschwindigkeit:

gL Thuo (2.44)

Der Wellenzahlvektor zeigt immer in Richtung der sich ausbreitenden Welle, sodass
sich fiir dessen horizontale Komponente folgende Beziehung hinsichtlich des Vorzei-

chens ergibt
k= —|k|sgn (up) , (2.45)

mit sgn (ug) als Vorzeichenfunktion fiir uy. Die am Boden bei der Uberstromung
von Hindernissen enstehenden Schwerewellen laufen dem Grundwind entgegen und
erzeugen somit einen vertikalen Energietransport. Deren horizontale Gruppenge-
schwindigkeit ist folglich negativ und die vertikale Gruppengeschwindigkeit positiv.
Die Phasenfronten, parallel zur Gruppengeschwindigkeit, sind somit vertikal geneigt.
Nach (2.45) zusamen mit einem Grundwind uy > 0 ergibt sich eine negative horizon-
tale Wellenzahl k, die mit einer positiven vertikalen Gruppengeschwindigkeit eine
vertikale Wellenzahl m kleiner Null impliziert. Die Wellenfronten bewegen sich daher

vertikal zum Boden gerichtet.

Unter der Annahme konstanter atmosphérischer Schichtung und eines konstanten
Hintergrundswindes zusammen mit (??) vereinfacht sich die die Taylor-Goldstein-
Gleichung (2.41) zu der Form

d? N?
— = [— — k:2] W= 0. (2.46)
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Fiir den weiteren Losungsweg bedient man sich der Transformation vom kartesischen
Raum in den Wellenzahlraum und umgekehrt, in dem man eine Fouriertransforma-

tion anwendet:

+oo
w (k,z) = / wy (7, 2) e *dg (2.47)

o0

Es zeigen sich nun zwei Félle, die als Losung fiir (2.46) gesondert in Betracht gezogen

werden miissen. Zum einen hat man den Fall vertikal geneigter Wellenfronten,
- > k;2 , (248)

und zum anderen den fall stehender Wellen, d.h. Wellenfronten parallel zur Vertika-

len:
— < k. (2.49)
Fiir vertikal geneigte Wellenfronten sieht die gesuchte Losung wie folgt aus:
W (k, z) = Ae™"™* . (2.50)
Die vertikale Wellenzahl dabei ist:
m? = — — k. (2.51)

Zur Auswahl geeigneter Grenzflichenbedingungen (GFB) bietet sich fiir die vertikale
Ausbreitung von Wellen die sogenannte Strahlungsbedingung an. Diese ldsst nur ver-
tikal aufwarts gerichtete Wellenergie zu und beugt somit einer Reflexion der Wellen
an der oberen Grenzfliche vor. Diese Bedingung wird durch unsere anfangs gesetz-
te Annahme aufwérts propagierender Schwerewellen zusammen mit der in (2.51)
gewahlten vertikalen Wellenzahl erfiillt. Um nun eine Losung fiir A zu erhalten be-
dient man sich am Boden der linearen GFB. Voraussetzung dafiir ist eine rotations-

und reibungsfreie Hintergrundstrémung und eine Oberfliche in Form einer boden-
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folgenden Stromlinie. Von Stromlinien weif man, dass sich der Fluss, normal zur
Oberflache, zu Null ergibt:

7= 0, (2.52)

mit U als Geschwindigkeit des Flusses und 7 dem Normalenvektor der Oberfliche.
Die Gleichung der Stromlinie der Oberfliche ist:

b=z—h(x), (2.53)

wobei h (x) als Storung erster Ordnung angesehen wird. Sollte das nicht der Fall
sein, so miifite in h (z) noch die Abhéngigkeit von der Vertikalen betrachtet werden,
d.h. h(z,z). Da dies dann jedoch nicht mehr linear ist, kann es hier nicht mit Hilfe
der linearen Theorie beschrieben werden. Es ergibt sich nun fiir den Normalenein-
heitsvektor:

ve 1 [/ dh
o ve 1 (dh 9.54
TV |v<1>|( at +6> (2.54)

Setzt man nun (2.54) in (2.52) ein und 16st nach der Storgrofe der vertikalen Ge-

schwindigkeit w; auf, so erhédlt man die lineare GFB am Boden:

d
wy (z,2=0) = uoah . (2.55)

Unter Anwendung der Fouriertransformation zusammen mit der linearen GFB ergibt
sich am Boden fiir (2.47):

+oo

d.
w(k,z=0)= uo/ ahe_mxdz : (2.56)

— 00

Wird (2.56) nun noch partiell integriert und fiir / (z) die Oberflichenbeschaffenheit
aus (2.42) eingesetzt, so ergibt sich fiir die Fouriertransformierte im Wellenzahlraum

am Boden:

+o0
w (k,z =0) = jupk He ik=kzqy, (2.57)

—0o0
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Fiir unseren Fall N?/u? > k? ist die Losung entsprechend (2.50). Es ergibt sich
daher an der Oberfléche fiir den Koeffizienten A

A=w(k,z=0)=2miugkH -6 (k — ks) , (2.58)

mit der Delta-Dirac-Funktion § (k — k) (siche Appendix A.2). Alle entstehenden
Schwerewellen setzen sich nur aus der Wellenzahl zusammen, die in Resonanz mit

der Oberfliche steht. Fiir den Wellenzahlraum ergibt sich folglich nur eine Losung
w (k, z) = 2miugkH - 6 (k — ks) . (2.59)

Vollzieht man die inverse Fouriertransformation, so erhidlt man die Lésung im kar-

tesischen Raum
+o00 )
wy (z,2) = iuoH/ ke™"™*—ikx0 (k — ks) dk . (2.60)

Fiir up > 0 mit (2.45) ergibt sich nach Integration von (2.60) eine Gleichung fiir die
Vertikalgeschwindigkeit

wy (z,2) = —iug H ke i ksztmsz) (2.61)

Die vertikale Wellenzahl my ergibt sich aus (2.51) ebenso aus Resonanz zur Ober-

flache:
N2
= (_2 . k) |
Ug

Setzt man nun Gleichung (2.61) in die Polarisationsgleichungen (Hines 1960) (2.33)
ein, so erhilt man
ksz+msz)

uy (z,2) = iugHmge ™ :

p1 (z,2) = ipoud Hm e hsatms2) (2.62)

d@ —t(ksx+msz
@1(95,2):Hd—zoe (ksz+msz) ,

deren Realteile die Wellenstorungen fiir Druck, Windgeschwindigkeit und potentielle

Temperatur entlang einer Oberflaichenwelle bei positivem Grundwind reprisentieren.
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Mit Hilfe der Kontinuitétsgleichung fiir Storgrofen aus (2.31) kann man sich nun
in erster Naherung eine vertikale Verschiebung der Stromlinien & (z,z) definieren,
sodass

06 (x, 2) |

5 (2.63)

w1 (IVZ) = Ug

Vergleicht man (2.63) mit (2.55), so zeigt sich fiir & (x,0), dass dies die Oberfla-

chenstruktur widerspiegelt.

BILDER/durran_sinus.pdf

Abb. 2.1: Stromlinien konstanter Uberstrémung einer sinusférmigen Oberflichenstruktur
mit N = 0.01s7!, ug = 15ms~! und einer Wellenléinge der Oberfliche a) 8 km
(N/up < k) und b) 40km (N/ug > k). Die Strémung erfolgt von links nach

rechts und die unterste Stromlinie reprasentiert die Oberfliche. (Durran 2003)

In Abb. 2.1(b) (Durran 2003) sind die Verschiebungen der Stromlinien darge-
stellt. Dem zugrunde liegt eine Uberstrémung bei konstantem Hintergrundswind
1o = 15ms™! und kontinuierlich geschichteter Atmosphire, N = 0.01s71. Die Wel-
lenldnge A, der sinusférmigen Oberfliche betrigt 40 km. Es bilden sich Wellen mit
einer vertikalen Wellenldnge von A, ~10km aus, welche die horizontale Phase der
Oberflichenstruktur in einer Hohe z = A, wiedergeben. Des Weiteren ist eine deut-

lich vertikale Neigung der sich ungedampft ausbreitenden Wellenfronten zu erkennen.
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Zieht man nun den Fall N?/u2 > k? in Betracht, so ergeben sich stehende Wellen,
deren vertikale Ausbreitung geddmpft ist. Die Losung fiir die Wellenstérung des

Vertikalwindes ist dann
wy (z,2) = —ugHkse™** sin(ksz) | (2.64)

mit einer vertikalen Wellenzahl

S

A2 1/2
m=xtik|(1-— | =zia. (2.65)
w

Alle Gleichungen der Wellenstorungen erhalten somit einen zusétzlichen exponenti-
ellen Dampfungsterm mit einem Dampfungskoeffizienten a. Abbildung 2.1(a) zeigt
eine stehende Welle, deren Wellenfront parallel zur Vertikalen liegt. Die vertikale
Wellenldnge A, betrdgt 8km und weist eine Dampfung in Richtung der Vertika-
len auf. Voraussetzung fiir das Entstehen solcher stehenden Wellen ist eine krafti-
ge Hintergrundstromung wg, eine geringe Brunt-Vaisila-Frequenz oder eine geringe
Wellenldnge A\ der Oberfliche.

Witch of Agnesi

Zur idealisierten Darstellung von Gebirgen nutzt man einfache Funktionen, wie die
der Gauss ‘schen Glockenkurve
2

h(z)=He w7 |

oder die Funktion Witch of Agnesi, welche zu Ehren der italienischen Mathematike-
rin Maria Gaetana Agnesi (1718-1799) benannt ist:

HU?

(z) = 2o (2.66)

Die Hohe des Berges wird mit H und dessen Halbwertsbreite mit b (vgl. Abb. 2.2)

beschrieben.
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Fiir den Fall eines konstanten Hintergrundwindes und unter Erfiillung der Strah-
lungsbedingung, sowie der linearen GFB (2.55) erhélt man fiir die Fouriertransfor-
mation (2.47) am Boden

+00 )
w (k,0) = iugk / h(x)e ™ dx . (2.67)
Setzt man nun fiir A (z) die Oberflichenstruktur, in dem Fall die Agnesi-Funktion
ein, so erhdlt man nach der Integration folgende Losung der Taylor-Goldstein-
Gleichung (2.46)

W (k,0) = iugk Hbre ¥l (2.68)

Nach der Riicktransformation und der Bildung des Realteiles Re erhilt man fiir die

Storung der Vertikalgeschwindigkeit

wy (z,2) = Re {— /+‘>0 [ﬁ) (k,0) e_imz} e_““dk:} . (2.69)

[e.e]

BILDER/agnesi.pdf

Abb. 2.2: Funktion nach Agnesi

Laut (2.45) ist die horizontale Wellenzahl fiir vy > 0 mit einem negativen Vorzei-

chen versehen. Unter Verwendung von (2.68) ergibt sich letztlich

+oo
wy (7,2) = Re {iupo/ (—k) e'kb|ei(kx+mz)d/€} : (2.70)
0
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Man muss im Folgenden wiederum zwischen vertikal propagierenden geneigten Wel-
len N2/u? < k? und stehenden Wellen N2/u2 > k? unterscheiden. Der Ubergangs-
bereich wird durch die sogenannte Cut-Off- Wellenzahl k. gekennzeichnet:

k.=

N
— . 2.71
p 2.71)

Gleichung (2.70) lisst sich somit in folgender Weise darstellen

ke +oo
wy (z,2) = ugHb [/ e Mk sin (ka +mz) dk + / e M ke~ sin (kx) dk| |

0 c

(2.72)

mit q gegeben durch (2.65). Das erste Integral beschreibt den Beitrag zur Vertikal-
geschwindigkeit durch die propagierenden geneigten Wellen, wihrend das zweite
Integral den Beitrag der stehenden Welle liefert. Anders als im Fall sinusformiger
Oberflichenstruktur muss hier iiber alle Wellenzahlen integriert werden, da jede

Welle unabhéngig zu den anderen ihren Beitrag zu den Storgroflen beisteuert.
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3. Modellbeschreibung ASAM

Das am Leibniz-Institut fiir Troposphérenforschung in Leipzig entwickelte Modell
ASAM (All Scale Atmospheric Model) ist ein Stromungsmodell, mit der zuséitzlichen
Moglichkeit chemische Prozesse zu simulieren und Transport- sowie Ausbreitungs-
rechnungen durchzufiihren. Ziel der Entwicklung ist die Simulation beliebigskali-
ger atmosphéarischer Prozesse. So sollen globale Stromungsverhéltnisse (Makroskala)
ebenso berechenbar sein, wie kleinskalige Umstromungen von Hindernissen (Mikro-
skala). Die Anwendbarkeit eines Modells auf einen bestimmten Skalenbereich in Ort
und Zeit ist stark von den ihm zugrunde liegenden Gleichungssystemen und de-
ren Approximationen abhingig. So kann man bei angenommener Inkompressibilitit
nur kleinskalige Strémungsvorginge, wie die Umstromung von Strassenschluchten
und H&usern, simulieren. Hingegen ergibt sich fiir die hydrostatische Approximation
vorzugsweise eine Betrachtung grofskaliger Phinomene, wie die globale Zirkulation
(Schimmel 2002). Nicht zu vernachldssigen ist die Diskretisierung zur numerischen
Behandlung verschiedenskaliger Problemstellungen. In Abhéngigkeit von der Auf-
16sung koénnen in der Atmosphirenmodellierung viele physikalische sub-grid-scale
Prozesse, wie die Turbulenz oder die Grenzschicht am Boden, nur durch Parametri-
sierung dargestellt werden. Generell muss dafiir Sorge getragen werden, dass die Art
der Parametrisierung und der Approximationen der zu betrachtenden Aufgabenstel-

lung entspricht, sodass die entsprechenden Phinomene aufgelost werden konnen.
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3.1. Erhaltungsgleichungen

Man definiert den Zustand Z eines Teilchens durch seinen Ort und den dazuge-
hérigen Impuls. Fiir die Stromungsmodellierung werden iiblicherweise anstelle von
Teilchen die Volumina betrachtet, deren Zustand sich aus der Mittelung iiber die Zu-
stdnde der beinhalteten Teilchen ergibt. Dem Volumen kann folglich ein Gesamtim-
puls pu zugeordnet werden, um den ein Storimpuls pu‘ schwankt. Ausloser dafiir ist
die thermisch getriebene Eigenbewegung von Teilchen, auch bekannt als Brown’sche
Molekularbewegung. Diese ungeordenete Bewegung definiert eine mittlere kinetische
Energie, die der thermischen Energie des Volumens entspricht. Der Zustand eines
kompressiblen viskosen Fluids innerhalb eines dreidimensionalen Kontrollvolumens
kann somit ndherungsweise durch die iiber das Volumen gemittelten Zustandsgrofen

Dichte, Impuls und potentielle Temperatur beschrieben werden:

P
pu
Z= | pv (3.1)
pw
po

Jede dieser Grofsen ist eine Erhaltungsgrofe und es gelten die Erhaltungssitze fiir
Masse, Impuls und Energie. Zusammen ergeben diese ein Gleichungssystem, die

sogenannten Euler-Gleichungen:

o 9(py;)
8t 89@-
0 0
ot (pui) + B (puiuj + 5¢jp) = — 2peiidur — pgi (3.3)
J
0 0
J

Hierbei wurde das kartesische Koordinatensystem gew#hlt mit den drei Raumrich-
tungen x; = x,y,z fir ¢« = 1,2,3 und den dazugehoérigen Geschwindigkeitskom-
ponenten u; = w,v,w in der Ausrichtung Ost, Nord und vertikal aufwérts. Der
Einfluss durch geophysikalische Eigenschaften findet in der Schwerebeschleunigung
g = (91,92, gg)T und der durch die Erdrotation hervorgerufenen Winkelbeschleu-
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nigung O = (Q, s, Q3)" Ausdruck. Fiir weitere Betrachtungen wird der Einfluss
der Erdrotation vernachléssigt. Weiters gilt die Einstein’sche Summenkonvention
mit Ausnahme des Index ¢, der die drei Raumrichtungen reprisentiert. Als weitere
Symbolik sind hier das Kronecker Symbol §;; und der alternierenden Tensor nach
Levi-Cita €, aufgefiihrt. Letzteres ermdglicht eine komponentenweise Darstellung

der Coriolis-Kraft QpQ x 4. Fiir den Druck wird das ideale Gasgesetz angenommen.

3.1.1. Favre-gemittelte Erhaltungsgleichungen

Nachdem mit (3.2)-(3.4) die momentanen Gleichungen vorgestellt wurden, wird nun
der Ubergang zur Behandlung der Transportgleichungen im Falle turbulenter Stro-
mungen vorgestellt. Da die vollstdndige Auflésung aller Zeit- und Lingenskalen nu-
merisch zu aufwendig ist, werden statt der Momentanwerte iiblicherweise statistische
Momente gelost. Das bedeutet allerdings auch, dass ein Teil der Informationen ver-
loren geht. Ausgangspunkt der Entwicklung turbulenter Erhaltungsgleichungen ist
die Zerlegung der Momentangréfe ¢ in Mittelwert ¢ und Storungsgrohe ¢'.

Reynolds-Zerlegung: ¢ (z) = ¢ (z) + ¢’ (z) (3.5)
Favre-Zerlegung: ¢ (z) = ¢ (z) + ¢” () (3.6)
P@o@ .

Favre-Mittelung: ¢ (z) =
- ple)
Per Definition verschwindet der zeitliche Mittelwert der Stérungen bei Reynold-
Zerlegung, d. h. ¢’ (x) = 0. Im Gegensatz dazu ist bei der Favre-Mittelung ¢” (z) # 0,

aber p¢”’ (z) = 0. Die Anwendung beider Zerlegungen auf den konvektiven Term

bl

pu;u; der Impulserhaltungsgleichung (3.3) fiihrt zu:

Reynolds: puit; = (p + p) (@ + u}) (ﬂj + “3> -

puu; + puiuy +wp'ul + ugp'uy + pupul (3.8)

Favre: pu;u; = p (7)2 + u;’) (aj + ué’) =

",

Pty + u,pu '+ ajpul + pu; Uy =
pliy + pujuf . (3.9)
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Der Vorteil der Favre-Mittelung im Vergleich zur Reynolds-Mittelung wird klar
ersichtlich. Der resultierende Ausdruck hat nur zwei Terme im Vergleich zu den fiinf
Termen der Reynolds-Zerlegung. Dieses spricht aus Sichtweise der mathematischen
Behandlung stark fiir die Anwendung dichtegewichteter Favre-Grofsen. Der Nachteil
der Favre-Mittelung ist, dass die modellierten Terme messtechnisch nur sehr schwer
zu bestimmen sind, da die Dichtefluktuationen gleichzeitig erfasst werden miissen.
Da in der Atmosphire die Dichte deutlichen Anderungen unterworfen ist, wurden
im ASAM ausschlieklich dichtegemittelte Grofen verwendet. Unter Anwendung der
Favre-Mittelung auf die Erhaltungsgleichungen (3.2)-(3.4) erhilt man die gemittel-

ten Navier-Stokes-Gleichungen:

o_ 9 (ma‘) _
Pt o =0 (3.10)
a — A a — A A a // //
g (pit;) + oz, (Pitinis) + oz, \” ( + 5up> —PGi (3.11)
8 / - » -
o1 () + o, (7) + 5 (P9 (3.12)

Die favre-gemittelten Navier-Stokes Gleichungen enthalten turbulente Terme 2.

puu! u; und den skalaren turbulenten Fluss pf"u

Ordnung: die Reynold’s Spannungen pu;u
(vgl. Abschnitt 3.1.1). Diese Terme fasst man zusammen im Reynold “s Spannungs-

tensor 7;; und dem skalaren Warmefluss H,;:

",

Tij = — pujuj (3.13)

Mit der Mittelung verliert man Informationen der Grundgleichungen. Grund dafiir
ist die Approximation der unbekannten Grofen durch Funktionen der gemittelten
Variablen. Man kennt dies unter dem Schliefungsproblem der Turbulenz. Verschie-
dene Alternativen basierend auf der Ordnung der turbulenten Gréfsen und der damit
einhergehenden Annahmen werden zur Parametrisierung dieses Problems verwendet
(siche Abschnitt 3.4).
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Als eine Schliisselvariable der Definition turbulenter Fliisse gilt die turbulent kine-
tische Energie k. Sie ist definiert als einhalb der Spur des Reynold Spannungstensors,

sodass sich fiir die favre-gemittelte turbulent kinetische Energie ergibt:

~ 1/‘\ 1 {/ {/
R A e (3.15)
2 2 p

3.2. Diskretisierung und Geometrie

3.2.1. Gitterstruktur

Zur Diskretisierung konnen verschiedene Arten von Gittern verwendet werden. Bei
kartesischen Koordinaten nimmt man dazu meist die unter der Bezeichnung Arakawa
A bis E bekannt sind. Abbildung 3.1(a) verdeutlicht wie die Gréfsen Druck, Dichte,
Temperatur, turbulent kinetische Energie (TKE), Dissipation und die Geschwindig-
keiten bei einem Arakawa A Gitter im Mittelpunkt der Gitterzelle definiert werden.
Der Unterschied zu Arakawa C (Abb. 3.1(b)) besteht darin, dass dort die Geschwin-
digkeiten auf den entsprechenden Fliachen der Gitterzelle definiert sind. Dem ASAM
liegt ein verschobenes Gitter (Arakawa C) zugrunde, da sich dieses im Vergleich zu

Arakawa A mit realitdtsniheren Ergebnissen hervor getan hat (Horn 2006).

BILDER/Arakawa.pdf

Abb. 3.1: Gittertypen: a) Arakawa A und b) Arakawa C

Des Weiteren besteht die Moglichkeit das Gitter in Blocke aufzuteilen und lokal

zu verfeinern. Dies ist besonders von Vorteil, wenn u.a. zur Darstellung kleinskaliger
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Turbulenz Geometrien héher aufgeldst werden miissen. Technisch realisiert wird dies
durch eine Einbettung des hoher aufgelosten Bereiches innerhalb des groberen Git-
ters. Die maximale Auflésung wird durch das hochaufgeldste Gebiet bestimmt. Da
dies je nach Grofe des Gitters sehr rechenintensiv werden kann, ist der Programm-
code von ASAM parallelisiert. Realisiert wird dies mittels Message Passing Interface
(MPI), einem frei verfiigbaren Standard fiir paralleles Rechnen auf Hochstleistungs-
rechnern. Die verschiedenen Blécke konnen auf mehrere Prozessoren verteilt werden.
Diese fiihren dann die Berechnungen durch und kommunizieren untereinander mit-

tels MPI. Dadurch kann ein Problem zeitlich effizienter gelost werden.

3.2.2. Cutcells

Die Geometrie im Modell ASAM wird durch Cutcells approximiert. Dies sind Gitter-
zellen, in denen die Schnittmenge aus Gitterzelle und Geometrie herausgeschnitten
wurde (Abb. 3.2). Folglich miissen das Volumen der Zelle und die Flichen zu be-
nachbarten Zellen neu berechnet werden. Fiir zum Gitter orthogonal ausgerichtete
Geometrien gestaltet sich die Berechnung der Flichen und Volumina einfach, beson-
ders dann, wenn Punkte oder Fliachen der Geometrie mit Gitterpunkten oder Git-
terflichen zusammenfallen. Fiir Geometrien mit beliebiger Ausrichtung zum Gitter
wird die Berechnung wesentlich komplizierter.

In Horn (2006) wurde ein Algorithmus entwickelt der die Volumina, Flichen und
Flachennormalen rekursiv ermittelt. Die Geometrie wird dabei als eine Menge aus
konvexen Korpern, die iiber ihre Eckpunkte und die enthaltenen Flichen definiert
sind, dargestellt. Nun wird jede an die Geometrie angrenzende Zelle verfeinert. Die
dadurch entstehenden Subzellen werden auf ihre Lage zur Geometrie untersucht und
dabei in innerhalb oder ausserhalb der Geometrie liegende sowie angeschnittene Zel-
len unterteilt. Diese Verfeinerung der angeschnittenen Zellen setzt sich fort bis eine
ausreichende Genauigkeit erreicht ist. Aus den nun vorliegenden Subzellen werden
benétigte Groken wie Schnittfliche, Normalenvektor, Material und Aufpunkt der
Schnittfliche, die noch freien Randflichen und das Volumen der Gitterzelle berech-
net. Die Approximation durch solch eine rekursive Verfeinerung ist immer mit einem
Fehler behaftet, der sich abhéngig von der Rekursionstiefe gestaltet. Erhoht man die
maximale Rekursionstiefe, so bewirkt dies eine Minderung des Fehlers jedoch auch

eine Zunahme der Rechenzeit.
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BILDER/Cutcell.pdf

Abb. 3.2: Geometrie mit dariiberliegendem kartesischen Gitter. Angeschnittene Gitterzelle
(Cutcell) hervorgehoben.

3.2.3. Zeitdiskretisierung

Die RANS-Gleichungen (?7)-(?7) ortlich diskretisiert, ergeben ein System gewdhn-

licher Differentialgleichungen
v =F(y) . (3.16)

Dieses System wird nun mittels einer speziellen Rosenbrock-Methode zeitlich inte-

griert (Lanser u.a. 2001):

) 3
n+1 — o Zk Zk
w w +4 1+4 2
Mk = 7F (w")
) A (3.17)
Mky = 7F (Uin + gkl) — gkl

M=1—-~7J, J= F(uw")
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mit den Parameteren v = % + % 3 und 7, sowie den Inkrementen k; und k,. Die
numerische Ldsung zu einem bestimmten Zeitpunkt ¢ = n, n € N wird mit w
bezeichnet. Dieses Rosenbrock-Schema, als eine verallgemeinerte Form der linear
impliziten Eulermethode, erlaubt nun eine vereinfachte Losung des linearen Glei-
chungssystems ohne einen Verlust der Ordnung. Mit der Aufspaltung des Jacobi-
operators J = Jy + Jp kann man die Matrix M durch M = (I —~y7J4) (I —y7Jp)
ersetzen. Eine weitere Vereinfachung ergibt sich durch die Vernachléssigung einiger
Ableitungen der Jacobimatrix oder durch Ersetzung dieser mit Ableitungen eines
vereinfachten Operators F (w"). Diese Vereinfachungen der Matrix reduzieren die

Methode auf eine zweite Ordnung. Der Jacobioperator besitzt folgende Struktur

OF, 9F,

op 0%
_ | or; oF; oFy
T=1% % @ | (3.18)

OFe  OF
0 % %6
dabei symbolisiert die 0 eines Matrixelements, dass dieses in der Jacobimatrix nicht
enthalten ist oder fehlt. Die Ableitung nach der Dichte p zeigt sich dabei nur in dem
Auftriebsterm der vertikalen Impulserhaltungsgleichung, was das Standardvorgehen
der Boussinesq-Approximation (A.1) widerspiegelt. Man kann die Jacobimatrix in

zweil Teile aufspalten:

% o 0 0 % o
p ov
_ _ oFz 0Fy OFyz
J=Jr+Jp= %2 %% o | +]0 0 % (3.19)
OF, 0Fg
0 0 % 0 %% 0
oder
G2 0 0 0 5= 0
J=Jr+Jde=|0 %22 o |+|% o Zx|. (3.20)
0 0 92 0 Ze 0

Der erste Teil Jr wird Transport-/ Quellterm genannt und beinhaltet neben der
Advektion und Diffusion die Quellterme basierend auf der Coriolisablenkung, der
Kriimmung, dem Auftrieb, der latenten Warme, etc. Als Druckterm bezeichnet man

die zweite Matrix Jp. Dieser setzt sich zusammen aus dem Druckgradienten sowie der
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Ableitung der Divergenz in Bezug auf den Impuls der Kontinuitéts- und Warmeglei-
chung. Der Unterschied zwischen den zwei Aufspaltungen (3.19) und (3.20) zeigt sich
in der Zuordnung des Termes der Schwerkraft zum Transport- bzw. dem Druckterm.
Ersteres ddmpft nur akustische Schallwellen und kann auf eine Gleichung dhnlich
einer Poissongleichung reduziert werden. In (3.20) hingegen findet eine Dampfung
von akustischen Schallwellen und Schwerewellen statt. Die Dimension des Systems
verdoppelt sich jedoch in diesem Fall. Beide Systeme lassen sich mithilfe der Me-
thode prekonditionierter konjugierter Gradienten (CG-Methode) 16sen. Im ASAM
ist sowohl die Schreibweise (3.19) als auch die nach (3.20) implementiert. Man kann

eine der beiden Systeme auswihlen.

3.3. Strahlungsmodell

Im ASAM ist zur Parametrisierung der Strahlung das Modell nach Fu-Liou (Fu und
Liou 1993) implementiert. Es berechnet in eindimensionalen planparallelen Schichten
die Anteile der Strahlung, die transmittiert bzw. gestreut werden. Es berticksichtigt
Mehrfachstreuung. Die Strahlungstransfergleichungen werden in insgesamt 18 Fre-
quenzbindern gelost, wovon sich sechs im kurzwelligen und Zwolf im langwelligen
Frequenzbereich befinden. Absorptions- und Streueigenschaften der Gase Sauerstoff,
Kohlenstoffdioxid, Stickstoff und Stickstoffoxide, Ozon, Methan und die von Was-
ser, sowie verschiedener Arten von Aerosolen werden durch das Strahlungsmodell
beriicksichtigt. Fiir Wasser wird zwischen Dampf, Wasserwolken, FEiswolken, Regen
und Graupel unterschieden. Fiir das Modell ASAM finden zur Zeit die direkt und
diffus auf die Oberfliche einfallende Strahlung Verwendung, sowie die Heizraten der
einzelnen Luftschichten. Zum gegenwirtigen Zeitpunkt liegt dem Strahlungsmodell
noch eine iiber den Modelllauf konstant bleibende Standardatmosphéare zugrunde,
eine Riickkopplung mit dem Modellgebiet findet noch nicht statt (Horn 2006).

3.4. Turbulenzmodell

Mochte man das Phianomen Turbulenz in seinen Eigenschaften beschreiben, so sind
folgende Aspekte zu nennen: Hochgradig instationire, dreidimensionale Wirbelbe-

wegungen spiegeln eine chaotische Regellosigkeit wider, die Ausdruck der Empfind-
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lichkeit gegeniiber kleinen Anderungen in den Anfangs- und Randbedingungen ist.
Turbulente Stromungen sind dissipativ, sodass die kinetische Energie in einem ab-
geschlossenen System ohne dufere Zufuhr von Bewegungsenergie mit der Zeit ab-
nimmt. Einen weiteren wesentlichen Effekt auf die Grundstromung besitzt die tur-
bulente Diffusion, die den Austausch von Impuls und skalaren Grofen im Raum
kennzeichnet und um Grofenordnungen stirker ist als der molekulare Austausch.
Die gleichzeitige Prasenz turbulenter Bewegung auf vielen rdumlichen und zeitli-
chen Skalen fiihrt zu Energieaustausch und Wechselwirkung zwischen Bewegungen
auf verschiedenen Skalen. Turbulente Fluktuationen sind das Resultat eines Wech-
selspiels zwischen erzeugenden, transferierenden und vernichtenden Mechanismen

(Frohlich 2006).

Ein Turbulenzmodell dient in der numerischen Stréomungssimulation zur Schlie-
flung des zugrundeliegenden Gleichungssystems. In unserem Fall setzt sich eben die-
ses Gleichungssystem aus den Favre-gemittelten Navier-Stokes Gleichungen (3.10) -
(3.12) zusammen, deren Schliefung unter dem Begriff der statistischen Turbulenz-

modellierung zusammengefasst wird.

Mit dem Reynold’s Spannungstensor (3.13) erhélt man neben Wind, potentielle
Temperatur, Druck und Dichte weitere unbekannte Variablen, die Reynoldsspannun-
gen. Man benétigt zusétzliche Informationen, mit deren Hilfe man das Gleichungs-
system der gemittelten Grundgleichungen schliefien kann. Die statistische Turbu-
lenzmodellierung hat somit zur Aufgabe, ein Modell Ti’;"d ~ 7;; bereitzustellen, das

in geschlossener und damit losbarer Weise definiert ist (Frohlich 2006).

Eine Moglichkeit zur Turbulenzparametrisierung stellen die Wirbelviskositatsmo-
delle dar. Diese basieren auf der Einfiihrung eines kinematischen Viskositétskoeffi-
zienten v, zusatzlich zur molekularen Viskositit v. Die Modelle unterscheiden sich
in der Anzahl der unabhéangigen Turbulenzvariablen. Man differenziert nach Null-,
Ein- und Zweigleichungsmodelle. Modelle hoherer Ordnung werden in dieser Ar-
beit nicht vorgestellt und Austauschprozesse basierend auf molekularer Viskositét

vernachlassigt.
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3.4.1. Turbulenzschema 0. Ordnung

Nullgleichungsmodelle basieren auf rein lokalen Ansétzen und verwenden zur Schlie-
fung nur algebraische Beziehungen, d.h. eine Losung zusétzlicher Transportgleichun-
gen ist nicht notig. Folglich konnen die entsprechenden Transportmechanismen nicht
repréasentiert werden, worunter die Qualitdt und die Allgemeingiiltigkeit dieser Mo-
delle leidet. Basierend auf der Veroffentlichung von Doyle und Durran (2007) wurde
im Rahmen dieser Arbeit als ein Vertreter der Nullgleichungsmodelle das Schema
des lokalen Gleichgewichts nach Lilly und Smagorinsky implementiert (Lilly (1964);
Smagorinsky (1963)). Der turbulente Impulsfluss 7;; und der Warmefluss H; werden

dabei folgendermafsen repréisentiert:

Tij = — Vmﬁsij s (321)
0 /_ -

mit den Diffusionskoeffizienten v, fiir den Impulsaustausch und v, fiir den Warme-
fluss, sowie dem Deformationstensor S;;:
0 0 2 0
Sii = —U+ —u; — ——1u; , 3.23
al'ju + 8@-% 381’juy ( )
Die turbulenten Diffusionskoeffizienten werden im Lilly-Smagorinsky Modell wie

folgt bestimmt:

Cm Cm

1/2
U = A2 [max <S2 - CM—WN2,O)] , Up = Mym : (3.24)

mit dem Quadrat des Deformationstensors S? = 2.5;;5,;. Die turbulente Lingenskala
A = ¢, A ergibt sich aus der Mischungsweglidnge A, die wiederum abhéngig von der
Modellauflésung Az, Ay, Az ist:

A =min ((AxAyAz)1/3 : Az) (3.25)
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und einer Konstanten c;

5 1/4
c, = ( Cm ) (3.26)
Cel + Ce2

Die Konstanten basieren auf den Werten von Stevens u. a. (1999) und sind in Tabelle

3.1 zusammengefasst.

Cm Ch1 Ch2 Cel Ce2
0.0856 | 0.0856 | 0.1184 | 0.1911 | 0.6539

Tabelle 3.1.: Empirische Konstanten fiir das Lilly-Smagorinsky Modell nach Stevens u. a.
(1999).

3.4.2. Turbulenzschema Subgrid Scale (SGS)

Als ein Vertreter der Eingleichungsmodelle kennt man das subgrid-scale Modell
(SGS) nach Herzog u. a. (2002). Ausgehend von den Favre-gemittelten NS-Gleichungen
zusammen mit einer Turbulenzschlieftung 1. Ordnung erhilt man fiir den Impuls-

und Wiarmefluss

0 0
= 21 —1.; — 4 2
Tij VP <(9a:j u; + oz, uj> , (3.27)
0 /_ -

Die turbulenten Austauschkoeffizienten
Um = Ok, vy = dnAVE (3.29)

beinhalten noch zu bestimmende stabilitdtsabhingige Faktoren ¢,, und ¢;. Als pro-

gnostische Gleichung wird die k-Gleichung heran gezogen:

o/ - d . o d - pk3/?
— — (pa;k) = —vypN? 5S% +2— | vpp—ob | — e .
ot (’Ok> + Oz, (pujk) vnpN" + vmpS” + 0z; <Vmp8xj k) Ce A

(3.30)
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Eine detailliertere Beschreibung findet sich bei Herzog u.a. (2002). In Gleichung
(3.30) bezeichnen N? das Quadrat der Brunt-Viisild Frequenz (2.27) und S? das

Quadrat des Deformationstensors

0 0 0
52 = QSijSij = ( w; + —1u ) L (331)

2
1({ 0 0
= — —Ai —U; . . 2
5 (a%u + (9xiu]> (3.32)

Durch Losung der prognostischen Gleichung (3.30) erhélt man die TKE und ist somit
in der Lage v, und v, nach (3.29) zu bestimmen, vorausgesetzt die Koeffizienten
¢m und ¢y, sind bekannt. Man erhélt eine stabilitdtsabhéngige Prandtlzahl

Vm _ $m

Pr = = . .
T o o (3.33)

Ausgehend von einem einfacheren Smagorinski-SGS-Modell (Brown u.a. 1994)

definiert man die Austauschkoeffizienten wie folgt:
U = N2SF,, (Ri) , v, = \SF, (Ri) . (3.34)

mit der Wurzel des Quadrates des Deformationstensors S definitionsgeméif nach
(3.31). Die Stabilitatsabhingigkeit spiegelt sich in den Funktionen F,, und F}, wider.
Sie basieren auf den ,Kansas Daten* . Diese Daten sind Beobachtungen meteoro-
logischer Grofsen eines Feldexperiments in Kansas 1968 (Izumi (1971); Kaimal und
Wyngaard (1990)). Fiir die turbulente Lingenskala A des Smagorinsky Modells gilt:

A=cA (3.35)

mit einem konstanten Vorfaktor ¢, = 0.25.

Folgt man Brown u.a. (1994), so stellen die Funktionen F),, und F}, fiir statisch

stabile und instabile Bedingungen separate Funktionen dar. Fiir Ri = 0 entsprechen
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sich diese in ihrem Wert, jedoch nicht im Gradienten. Die lokale Bulk-Richardson
Zahl ist definiert als

N2

(3.36)

Fiir den instabilen Fall, Ri < 0, nimmt man fiir die Stabilitdtsfunktionen nun fol-

gendes an:
F,=(1—-16R)"* | F,=(1—40R)"* Pry', (3.37)

Im stabilen Fall, 0 < Ri < Ri., gilt

.\ 4 -\ 4
F, = (1 - RZ) , Fp= (1 - Rz) (1— 1.2Ri) Pry . (3.38)

Ri, Ri,

BILDER/plot_FM.pdf

Abb. 3.3: Parametrische Funktionen F,, und F} in Abhingigkeit der Bulk-Richardson
Zahl Ri.
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Abbildung 3.3 zeigt die Abhéngigkeit der Parameterfunktionen in Bezug auf die
atmosphérische Stabilitit, welche {iber die Bulk-Richardson Zahl dargestellt wird.
Je labiler die Atmosphére ist desto grofer sind die parametrischen Funktionen. Mit
zunehmender Stabilitdt nidhern sich diese Funktionen dem Wert Null. Bei Bulk-
Richardson-Zahlen gréfer der kritischen Richardsonzahl Ri. = 0.25 sind die Funk-
tionen Null gesetzt, d.h. bei hoher Stabilitat kann sich keine Turbulenz mehr aus-
bilden. Fiir neutrale Schichtung hat man aus den ,Kansas Daten“ (Izumi 1971) eine
Prandtlzahl Pry = 0.7 ermittelt. Eine Beziehung fiir die Langenskala erhilt man
nach Brown u.a. (1994):

A = (AxDyA)Y3 f (a1, as) (3.39)

Dabei entspricht die Funktion f(aj,as) einem Korrekturfaktor fiir den Fall eines
anisotropen Gitters (Scotti u.a. 1993). Hierbei sind a; und ay Verhéltnisse der Git-
terweiten des Modellgitters,

VAN JAYS

:Kg’ a2:E7 (340)

ai

unter der Annahme, dass Ay, Ay und A3z den Gitterabstdnden entsprechen und
iiberall gilt Ay < Ay < As. Eine Abschétzung des Korrekturfaktors ergibt sich aus
theoretischen Betrachtungen isotroper Turbulenz:

. (3.41)

4 1/2
f (a1, as) ~ cosh [2—7 <1n2 a; — Ina; Inay + In? agﬂ

1. Mit diesem

bestimmen.

Im Fall eines isotropen Gitters ergibt sich der Faktor zu f
)

u
Smagorinsky-SGS-Schema lassen sich nun v, und v}, aus (3.34

3.4.3. Turbulenzschema k£ — ¢

Zweigleichungsmodelle benutzen als Schliefsungsansatz die Losung zweier gekoppel-
ter Transportgleichungen. Die bekanntesten Gruppen dieser Modelle sind das k — €
Turbulenzmodell und das & — w Turbulenzmodell. Letzteres Modell 16st als zweite

prognostische Gleichung eine Transportgleichung fiir die charakteristische Frequenz,
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w = c;lé/%_l, der energiedissipierenden Wirbel. Im Folgenden wird jedoch nicht

weiter auf das k — w Turbulenzmodell eingegangen.

Um eine empirische Vorgabe der Lingenskala A zu vermeiden, behilft man sich
beim k£ — e Modell neben der prognostischen Gleichung fiir die turbulente kinetische

Energie k einer weiteren prognostischen Gleichung fiir die Dissipation e:

O / -+ O (. O [pvm O .

En (pk) + _&xj (pujk> = o, ( p—r k) + P, — pé (3.42)
o _. o . 0 (pvm O . é _é
7 () + 5 (P136) = 5 ( s ) tagh-esr. (349

Auf der rechten Seite der Gleichungen (3.42) und (3.43) befinden sich die Terme
fiir den turbulenten Transport, die Produktion (P, P.) und die Dissipation von
turbulent kinetischer Energie & und deren Dissipation e. Bei Launder und Sharma
(1974) findet man u.a. fiir das Standard k£ — e Modell die in Tabelle 3.3 dargestellten

Konstanten.

Cu O Cie Coe
0.09 | 1.0 | 1.44 | 1.92

Tabelle 3.2.: Empirische Konstanten fiir das Standard k — ¢ Modell nach Launder und
Sharma (1974)

Fiir den Fall, dass Scherproduktion P, gleich der Dissipation ¢ ist, d.h.
P./é = 1, dann ergibt sich nach (Burchard 2002) fiir die turbulente Schmidtzahl

o folgender Zusammenhang:

Ii2

0= 15—~ L111. (3.44)

el " (C2e — €1e)
Hierbei ist k = 0.4 die van-Karman Konstante. Die turbulente kinematische Vis-
kositét v, erhilt man aus Dimensionsanalysen oder aus Analogie zur molekularen

Viskositat als v, o ¢;A. Die charakteristische Geschwindigkeitsskala ¢; definiert sich
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aus k'/2 und die Lingenskala A erhiilt man aus der Bezichung k%/2/¢. Es ergibt sich

somit fiir die dynamische Viskositét:

Um = Cu—5 (3.45)
mit ¢, als Proportionalititskonstante.

Wandgesetz

Das Wandgesetz, eher bekannt unter der englischen Bezeichnung law of the wall, ist
eine idealisierte Form der Bewegungsgleichung, welche die Profile der Fliisse nahe ei-
ner Grenzfliche (Wand) mit hoher Genauigkeit reproduziert. Um diese Gleichungen
zu erhalten geht man von den Bewegungsleichungen fiir eine ungeschichtete, statio-
nédre und nicht-rotierende Atmosphére aus (Burchard 2002). In solch einer neutra-
len, trockenen Atmosphére besitzt ein darin vertikal bewegtes Luftpaket immer die
gleiche Temperatur wie seine Umgebung, sodass kein Archimedischer Auf- oder Ab-
trieb vorhanden ist. Die potentielle Temperatur bleibt demnach héhenkonstant und
es ergibt sich fiir die Brunt-Viiséila-Frequenz N = 0s™!. Es wird horizontale Ho-
mogenitdt und isotrope Turbulenz angenommen und es gilt fiir die TKE-Gleichung

(3.42) ein lokales turbulentes Gleichgewicht, sodass

P, =, (3.46)
mit
9 2
Py = vpp <£ (pu)> : (3.47)

Die Produktion von TKE setzt sich nun mehr nur noch aus der vertikalen Sche-
rung der Windkomponente v in x-Richtung zusammen und entspricht im Wert der
Dissipation von TKE. Die k-Gleichung (3.42) ist somit eine Erhaltungsgleichung. In
Abhéngigkeit vom Abstand zur Wand lassen sich nun Funktionen finden, die das
Vertikalprofil fiir den mittleren Wind sowie andere turbulente Grofen beschreiben.

Fiir die turbulente Lingenskala ergibt sich ein proportionales Verhalten zu z:

A=k(z+2) . (3.48)
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Mit der Beziehung fiir den Austauschkoeffizienten v, aus (3.45), der Scherpro-
duktion (3.47), der Dissipation nach (3.45) und der Bedingung @ (z = 0) = 0 erhilt

man dann folgende Profile fiir i, l%, € und v,:

i) =L (3 + 1) , (3.49)

B = o 3.50
(2) N (3.50)
é(z) = v t0) (3.51)
Um (2) = usk (2 + 20) - (3.52)

Mit (3.49) hat man nun das logarithmische Windgesetz, welches innerhalb der tur-
bulenten atmosphérischen Grenzschicht unter neutralen Bedingungen gilt. Studien
nach Burchard (2002) zufolge, sollten am unteren Rand des Modellgebietes Neu-
mann’sche Randbedingungen fiir die Parametrisierung der TKE und ihre Dissipa-
tion bevorzugt werden. Im Gegensatz zu Dirichlet Randbedingungen erzeugen diese
auch bei geringer vertikaler Auflésung am Boden ein logarithmisches Windprofil na-
he der analytischen Losung. Fiir die logarithmische ABL sehen die Neumann’schen

Randbedingungen wie folgt aus:

— k= 3.53
O 0z ’ ( )
DUy, O DUy ]%3/2

P 9 e = — ()" 2 . (3.54)
O¢ 82 Oc¢ K (Z + Zo)

3.4.4. Turbulenzschema k£ — [

Im folgenden wird ein Turbulenzschema vorgestellt, welches zwischen horizontalem
und vertikalem Austausch von Turbulenz unterscheidet. Ziel dabei ist es dem Einfluss
von Auftrieb und vertikalem Transport eine gewichtigere Rolle zuzuordnen. Dem
zugrunde liegt das Turbulenzschema nach (Herzog u.a. 2003), welches im Rahmen
dieser Arbeit als Turbulenzmodul in das ASAM eingebettet wurde und hier nach

eben dieser Veroffentlichung hergeleitet wird.
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Fiir den Reynold “s Spannungstensor wird folgende Beziehung zu Grunde gelegt:

g _.
J

Der Tensor der turbulenten Viskositét v;; wird héufig unter der Annahme vorherr-

schender Diagonalitit und Isotropie betrachtet:

Von vorhergehenden Uberlegungen wissen wir, dass fiir die kinematische Viskositéit
v Proportionalitidt zu einer turbulenten Lingenskala A und der Wurzel der turbu-

lent kinetischen Energie k vorherrscht, also
U = ckA\/E, (3.57)

mit ¢, als empirische Konstante. Im Allgemeinen ist der zweidimensionale Tensor
v;; nur dann diagonal, wenn das Koordinatensystem identisch zu den Hauptachsen
gewahlt ist. Die Wahl der Hauptachsen mufs dabei unabhéngig vom Ort sein, da die
dynamischen Gleichungen in jedem Punkt des Raumes giiltig sind. Fiir atmosphéri-
sche Prozesse kann die vertikale Achse als eine Hauptachse angesehen werden. Eine
weitere Hauptachse wird durch die Richtung des horizontalen Windes reprisentiert.
Allerdings kann aufgrund der zeitlichen und &rtlichen Variation der Windrichtung
keine Unterscheidung zwischen den horizontalen Achsen vorgenommen werden. Ex-
perimente durch Monin und Yaglom (1971) haben gezeigt, dass es ausreichend ist

v;; als Diagonalmatrix zu betrachten:
Vij = Vm&j = V. (358)

Folglich wird v;; als diagonal angenommen, jedoch unterscheidet man die Austausch-

koeffizienten in Horizontal- und Vertikalkomponente:

V1 = Vg = Vpor = CpA\/3/2 Enor , (3.59)

V3 = Vyer = Ck:>\ 3 l%ver . (360)
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Die TKE nach Horizontal- und

Fiir den Fall lokaler Isotropie

Vertikalkomponente differenziert ergibt:

—_—

I T ", 01

khor = uful + ufuly (3.61)
7 o

kver = UzU3 . (362)
—_—

[ "o "o

gl = W) = Wl = 1/3k sind (3.59) und (3.60)

gleich der klassischen Formulierung (3.57).

Unter Vernachlissigung der molekularen Diffusion erhélt man folgende Gleichun-
gen fiir die horizontale (3.61) und vertikale Komponente (3.62) der TKE:

0 [_» 0 -
- (Phner) = - o (ptsknor ) Advektion
o _ 0 - .
+ ——c1pVj=—Fknor turbulente Diffusion
8Ij 6xj
2
_ J . 0 . . .
+2pv; || 51U —1Us Produktion durch Windscherung
8Ij 8@
Vi 2. o
— cop—— | kpor — =k Redistribution
A 3
Vi, o
— @,kahm Dissipation. (3.63)
0 [_- 0 A
= <ﬁkm) = % (ﬁﬁjkver> Advektion
—I—a 13} k turbulente Diffusio
— 1V —kyer urbulen iffusion
8:1:]- 1P ]al'j
3 2
+ 2pv; (8_a3> Produktion durch Windscherung
Lj
—1 1 a A . .
— 2¢gPr 1/578—9 Produktion durch Auftrieb
z
Vi 1. o
— Cop—— | kyer — =k Redistribution
A 3
Vi, o
— cngkver Dissipation. (3.64)
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mit der inversen Prandtlzahl Pr—!. Die turbulenten Austauschkoeffizienten Vj Wer-
den nach Gleichung (3.59) berechnet.

Turbulente Lingenskala

Die turbulente Léngenskala ist eine charakteristische Langenskala von Wirbeln in
einer turbulenten Stromung. Folglich stellt die turbulente Léngenskala A, in Abwe-
senheit von Quellen und Senken, eine konservative Grofe dar. Es ist iiblich, dass
diese lokal diagnostisch bestimmt wird. Da das Verstiandnis der Produktion und
Dissipation der turbulenten Léngenskala noch sehr unsicher ist (Lewellen 1977),
wird eine Formulierung angewendet, bei der die Produktion durch eine Abweichung

zu einer Gleichgewichtsldngenskala angetrieben wird:

% (p&) — 8%€ (mﬁ) Advektion
+ —clﬁyk—;\ turbulente Diffusion
81’k 8mk
Vi, S
— CZ,OT ()\ — )\0> Gleichgewichtsterm, (3.65)

mit

Ao = min(0.67z, As, \j) ,

~

) i
)\0 - 0.54 m ,

As= (Ax+ Ay + Az)/3,

sowie dem Quadrat der Brunt-Viisild Frequenz N? nach (2.27). Die turbulente
Langenskala des Gleichgewichtes Ay wird durch den Abstand z zum Erdboden und
durch die mittlere Auflosung As des numerischen Gitters begrenzt. Fiir eine stabil
geschichtete Atmosphire, d.h. N? > 0, wird die turbulente Lingenskala des Gleich-
gewichts nach Deardorff (1980) verwendet.
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Empirische Konstanten

Empirische Konstanten werden durch eine Vielzahl an Messungen bestimmt. Herzog
u. a. (2003) bezieht sich in seiner Wahl der Konstanten auf die Messungen von Dickey
und Mellor (1980) (vgl. Tabelle 3.3). Unter Hinzunahme anderer empirisch erhalte-
ner Konstanten bietet sich hier die Moglichkeit das Turbulenzmodell zu modifizie-
ren. Bis auf weiteres habe ich jedoch die in Tabelle 3.3 aufgefiihrten Konstanten im
ASAM verwendet.

Ck (&1 C
0.32 | 0.80 | 0.43

Tabelle 3.3.: Empirische Konstanten fiir das Turbulenzmodell nach Dickey und Mellor
(1980)

Zudem haben Dickey und Mellor (1980) in ihren Messungen herausgefunden, dass
eine Zunahme der Stabilitit reduzierend auf die effektive Dissipation der TKE wirkt.
Aufgrund dessen wird das Verhéltniss der turbulenten Lingenskala zur mittleren
Auflésung des Gitters hinzugenommen, welches als dimensionslose Quantitdt den
Einfluss der Stabilitét auf die Turbulenz beschreibt (Deardorff 1980):

~

cs = 0.067 + 0.18%8. (3.66)
In Féllen wie z.B. einer Ausbreitungsrechnung infolge einer vulkanischen Erupti-
on, dargestellt in Herzog u.a. (2003), darf der Transport durch Wellen mit einer
Ausbreitungsgeschwindigkeit im Bereich von Schallwellen nicht vernachlissigt wer-
den. In unserem Fall bleibt die Giiltigkeit der Annahme von der Vernachlassigbarkeit
der Druckkorrelationen /P’ und dem Vorkommen turbulenter Dichte-Fluktuationen

einzig im Auftriebsterm bestehen.

3.5. Oberflachenparametrisierung

3.5.1. Louis Schema

Louis (1979) veroffentlichte ein Modell zur Parameterisierung der vertikalen turbu-

lenten Fliisse fiir Reibung, Warme und Feuchte. In Erfiillung der Monin-Obukhov’schen
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Ahnlichkeitstheorie werden die Oberflichenfliisse fiir Impuls und sensible Wirme be-
rechnet. Ausgangspunkt dafiir ist die Bulk-Richardson-Zahl der Oberflidche als ein
unabhéingiger Parameter. Diese kompakte Methode ist weitverbreitet und findet in
einigen Modellen teilweise modifiziert Anwendung (Uno u.a. 1995; Wai und Smith
1995; Lenderink und Holtslag 2004).

Urspriinglich wurde dieses Schema fiir Mittelfrist-Modelle entwickelt, sodass man
fiir die Rauhigkeitslingen des Impulses zp und der Warme zp Gleichheit angenom-
men hat, also zg = zr, und dass z/zy > 1. Nach Louis kann man die Fliisse fiir

Impuls und Wiarme dann wie folgt ausdriicken:

2

u? ZMUQFWL (2/20, Ri) , (3.67)
0
K2 1 )
U*e* :WEUAQOFh (Z/ZO, RZ) 9 (368)
0

mit der Windgeschwindigkeit U, der turbulenten Prandtl-Zahl R = 0.74 (Uno u. a.

1995) und der vertiale Differenz der potentiellen Temperatur A6y = 6 — 6y beziiglich

der Rauhigkeitslinge des Impulses zy. Die Gréfken F,, und Fj, bezeichnen parame-

trische Funktionen in Abhéngigkeit von z/zy und der Bulk-Richardson-Zahl Ri:
bRip

Fi=1-———-75 instabiler Fall Ri <0 mitb=9.4 (3.69)

(¢ = m fiir Impuls und ¢ = h fiir Warme) und

F,, = F, = ———— stabiler Fall Ri > 0 mit b’ = 4.7 , (3.70)
(1+VRi)
mit
I€2 5 1/2
¢ = di——b (—) (dy = 7.4 und dy, = 5.3) (3.71)
(ln z/zo) 20
und der Bulk-Richardson-Zahl
A

Ri— 8% (3.72)

oU?
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Die urspriingliche Methode nach Louis setzt die potentielle Temperatur 6y bei
2z = z gleich der potentiellen Temperatur am Boden, was jedoch nur fiir sehr glatte
Oberflichen der Fall ist. Zudem wurde wie erwidhnt 2y = 27 gesetzt, eine Annahme
die fiir rauhe Oberflichen im Bereich mesoskaliger Modellierung hinféllig ist (Uno
u.a. 1995).

Erweiterte Methode

Da die Parametrisierung nach Louis (1979) im Fall hochaufgeloster Simulationen so
nicht mehr eingesetzt werden kann, liefert Uno u.a. (1995) eine Erweiterung dieses
Schemas. Besonderes Augenmerk wird auf die potentielle Temperatur am Boden
gelegt. Man differenziert zwischen den Rauhigkeitslangen fiir Impuls und Warme.
Die Gleichungen fiir die Oberflichenfliisse (3.67) und (3.68) sind demnach

2
i :K—QUZGm (Z/ZO, RZ) = CDU2 s (373)
(In z/2)

K> 1 L
(n2/m0) (/o) B 20 (/20 2/er i) = Callbbr - (374)

U0, =

mit Afp = 0 — 07 (07 ist die potentielle Temperatur bei z = z7). Es gilt die An-
nahme, dass die potentielle Temperatur 67 gleich der potentiellen Temperatur am
Boden 6, ist. Mit G,, und G}, hat man parametrische Funktionen in Abhingig-
keit von Rauhigkeit und atmosphéarischer Stabilitat. Fiir die Bulk-Richardson-Zahl
bedeutet dies eine eine zusdtzliche Abhéngigkeit vom Warmefluss:
-1
Rin(2)
Ri=Rip | ——+1 , (3.75)
Who

mit einer Funktion Wy, , die von den parametrischen Funktionen F,, und Fj, abhéngt:

3>¢F_m_

20 Fh

Vo= Rln < (3.76)
Mithilfe eines Zweischritt-Verfahren, einer nicht-iterativen Prozedur, wird nun die
neue Bulk-Richardson-Zahl berechnet. Basierend auf dieser werden im folgenden die

parametrischen Funktionen F,, und Fj, sowie ¥, neu berechnet. Daraus lassen
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sich dann die Oberfldchenfliisse u, und u.60, nach (3.67) und (3.68) und deren Bulk-
Transfer-Koeffizienten Cp und Cy bestimmen nach (3.73) und (3.74).
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4. Modellrechnungen

4.1. Neutrale Grenzschicht

Den an die Erdoberfliche grenzenden, unteren Teil der Atmosphire nennt man pla-
netare Grenzschicht (Planetary Boundary Layer, PBL) oder auch atmosphérische
Grenzschicht (Atmospheric Boundary Layer, ABL). Diese erstreckt sich, je nach
Wind-und Temperaturverhéltnissen, von einigen 100 m bis zu 5 km. Besonders kenn-
zeichnend fiir die PBL ist eine starke raumliche und zeitliche Anderung der meteo-
rologischen Felder. In der PBL finden Austauschprozesse zwischen der dariiberlie-
genden freien Atmosphire und der Erdoberfliche statt. Zu diesen Vorgingen ge-
horen der Austausch von Energie in Form von latenter und fiithlbarer Warme, der
Austausch von Strahlungsfliissen und der Impulsaustausch. In Bezug auf den Im-
puls ldsst sich die PBL in drei Schichten unterteilen. Direkt iiber dem Boden fin-
det man die laminare Grenzschicht mit einer sehr geringen vertikalen Ausdehnung
von ein paar Zentimetern. In ihr findet eine Warmeiibertragung mittels Wiarmelei-
tung zwischen Erdoberfliche und turbulenter Atmosphéire statt. An die laminare
Grenzschicht schliefit sich die Prandtlschicht an, in der samtliche turbulenten Fliis-
se annahernd hohenkonstant sind. Diese erstreckt sich vertikal bis zu 100 m. Die
dariiberliegende Ekmanschicht ist durch eine reibungsindizierte Winddrehung und
Windzunahme mit der Hohe gekennzeichnet. Aufgrund starker thermischer Beein-
flussung und starker vertikaler Windscherung herrscht eine turbulente Luftstromung
vor, sodass die turbulenten Fliisse nicht mehr als hohenkonstant angesehen werden

konnen. Die Obergrenze der Ekmanschicht repréisentiert gleichzeitig die Obergrenze
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der planetaren Grenzschicht und ist mit einem Temperatursprung und einer dar-

iiberliegenden stabilen Schichtung gekennzeichnet.

4.1.1. Vertikalprofil

Fiir die Turbulenzschemata k — ¢, k — [ und SGS wurden Modelllaufe einer neu-
tral geschichteten Atmosphére initiert, d. h. N = 0s~!. Das Modellgebiet entspricht
einer Siule mit einer vertikalen Erstreckung von 1500 m bei einer vertikalen Git-
terweite von Az = 10m und einer horizontalen Grundfliche von 1000 x 1000 m?.
Die Randbedingungen in horizontaler Richtung wurden periodisch gesetzt und am
Boden sowie dem Modelloberrand wurden freeslip Bedingungen verwendet. Zur Er-
filllung der Ausstrahlungsbedingung befindet sich am Modelloberrand noch eine
Dampfungsschicht, deren Maichtigkeit 50 m betrdgt. Mit einer Anstrémgeschwin-

digkeit von v = 25ms™!

wird eine homogene Fliache mit einer Rauhigkeitslange
2o = 0.1 m iiberstromt. Damit das System genug Zeit zum einschwingen hat, wurde
eine Modelllaufzeit von t,,,, = 24 h bei einer maximalen Schrittweite At,,,, = 10s
festgesetzt. Effekte basierend auf dem aerodynamischen Auftrieb eriibrigen sich auf-
grund der neutralen Temperaturschichtung. Der Corioliseffekt wurde vernachlassigt
sowie der mittlere Geschwindigkeitsbetrag der Nord-Siid Komponente. Der Betrag
des Vertikalwindes wurde zu Beginn zu Null gesetzt. Man erwartet, dass sich die
Vertikalprofile entsprechend der Gleichungen (3.49)-(3.52) einstellen.

Die Abbildung 4.1 zeigt die Profile fiir den mittleren Windgeschwindigkeitsbe-
trag (a) und den Diffusionskoeffizienten (b) bei zugrundeliegendem Turbulenzschema
k—e¢, k—[l und SGS. Dabei werden im oberen Teil der Abbildung jeweils die Absolut-
werte dargestellt und darunter das dazugehorige Verhiltnis der Grofe zum analyti-
schen Vertikalprofil einer neutralen Atmosphére (vgl. (3.49)-(3.52)) bei einer Schub-

! und einer Rauhigkeitslinge zp = 0.1m.

spannungsgeschwindigkeit u, = 1.0ms™
Fiir den Horizontalwind zeigt sich beim k& — ¢ und k — [ Schema ein Vertikalpro-
fil, dass sehr nah an dem logarithmischen Windprofil liegt. Lediglich innerhalb der
ersten zwei Gitterzellen am Boden, d. h. bis zu einer Hohe von 20m, erfolgt eine
positive Abweichung von (10 — 12) %, der mit zunehmender Hohe eine rasche An-
ndherung an das theoretische Vertikalprofil folgt. Diese Angleichung ist beim k — €
Schema stérker ausgepriagt und schligt sogar in eine Unterschitzung von ~ 1 % um.

Das k — [ Schema nach Herzog u.a. (2003) hingegen bleibt bei einem konsequent
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erhdhten Horizontalwind. Am Modelloberrand zeigt sich bei beiden Schemata eine
Uberschitzung des Horizontalwindes um 4 %. Eine mégliche Ursache dafiir kann
eine zu geringe Auflosung der bodennahen PBL sein. Mit einer hoheren Auflésung
kénnte man der Fehler durch die Parametrisierung der Fliisse am Boden minimieren
werden. Es wiirde sich dann auch ein Profil einstellen, welches zum Boden hin zu
Null geht (Burchard 2002)

Das SGS-Schema erzeugt kein logarithmisches Windprofil. Mit Abweichungen bis
zu 35 % kann die Theorie vom neutralen Fall fiir das Windprofil nicht widergegeben
werden. Mit dem SGS-Schema erhélt man einen konsequent niedrigeren Windge-
schwindigkeitsbetrag im Vergleich zum logarithmischen Windprofil der neutralen
Atmosphéare. Ausschlaggebend dafiir ist ein Diffusionskoeffizient, dessen Vertikal-
profil hohenkonstant ist. Folgt man Gleichung (3.52), so sollte sich jedoch fiir den
Diffusionskoeffizienten ein linear zunehmendes Vertikalprofil einstellen. Fiir solch ein
Profil ist der Impulsfluss zum Boden hin abnehmend, d.h die turbulente Durchmi-
schung der Atmosphére nimmt in Bodennéhe ab. Fiir einen hohenkonstanten Diffu-
sionskoeffizient hingegen wird die Atmosphére gleichméfig durchmischt, sodass jede
Schicht den gleichen Eintrag an Impuls aus der Hintergrundstrémung erhilt. Es
stellt sich somit keine logarithmische Abnahme des Windes zum Boden hin ein. Der
Wind nimmt nur schwach mit der Héhe zu und wird dann aufgrund der numerischen
Dampfungsschicht am Modelloberrand auf den Wert der Hintergrundstromung von

u = 25ms~! herangezogen.

Eben dieser Einfluss des Diffusionskoeffizienten auf das Windprofil fiihrt auch bei
den Turbulenzschemata k—e und k—1[ zu einer Abweichung der Windgeschwindigkeit
vom logarithmischen Windprofil. Die schon erwiihnte Uberschiitzung im bodennahen
Bereich resultiert aus einem erhéhten Diffusionskoeffizienten am Boden. Es wird
folglich mehr Impuls aus hoheren Schichten zum Boden transportiert, was sich in
einer erh6hten Windgeschwindigkeit bemerkbar macht. Der Umkehreffekt wird am

Modelloberrand sichtbar, wofiir die Dédmpfungsschicht verantwortlich ist.
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BILDER/Velocity_TKE_VGL.pdf

(a) Vertikalprofil Geschwindigkeit u

BILDER/DiffCoeff _TKE_VGL.pdf

(b) Vertikalprofil Diffusionskoeffizient v

Abb. 4.1: Vertikalprofile einer neutral geschichteten Atmosphéire unter Verwendung un-
terschiedlicher Turbulenzschemata k — ¢, £k — [ und SGS, mit einer Schubspan-
nungsgeschwindigkeit 1, = 1 ms~! und einer Rauhigkeitslinge zg = 0.1 m, sowie

deren Verhiltnis zu dem analytisch berechneten Vertikalprofil.
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4.1.2. Turbulente Langenskala

Basierend auf der numerischen Gitterweite des Modells wird die turbulente Lén-
genskala bestimmt. Die Wahl der genauen Skalierung der Langenskala ist z. Zt.
noch ungeklirt. Fakt ist, dass das Turbulenzschema sehr sensitiv auf eine Anderung
der turbulenten Léingenskala (3.39) reagiert. Die Léngenskala geht in die Berech-
nung der TKE und des Diffusionskoeffizienten ein. Wie erwéhnt, kennzeichnet der
Diffusionskoeffizient den Impulsfluss. Er hat somit bedeutenden Einfluss auf die Ent-
stehung von Turbulenz, insbesondere am Boden. Mit der turbulenten Langenskala

lassen sich die Modellergebnisse wesentlich modifizieren.

Abb. 4.2: Vertikalprofil des horizontalen
Windgeschwindigkeitsbe-
trages w(ms™!) und des

BILDER/vgl_lenscale_fac_small.pdf Diffusionskoefizienten fiir
Impuls vy, (m2s71) fiir un-
terschiedlich ~ Skalierung der
Langenskala A mit 0.25; 0.50;

0.75; 1.00 und 1.25

Die Abbildung 4.2 verdeutlicht dies, indem der neutrale Fall mit dem SGS-Schema
unter Verwendung unterschiedlich stark skalierter Ldngenskalen gerechnet wurde.
Man erkennt bei gréferen Léngenskalen eine Zunahme des Diffusionskoeffizienten.
Folglich erhélt man einen grofieren Eintrag an turbulent kinetischer Energie, die sich
mit der Dissipation von Energie mittels Reibung am Boden versucht auszugleichen.
Die Windgeschwindigkeit nimmt infolgedessen weniger stark zum Boden hin ab. Mit
einem Vorfaktor gleich eins entspricht die Rechnung der durch Herzog u.a. (2002)
verOffentlichten Turbulenzparametrisierung, welcheebenfalls als durchgezogene Linie
in Abbildung 4.1 dargestellt ist. Die Frage, mit welcher Skalierung die Langenskala
versehen werden muss, bleibt noch offen und konnte im Rahmen dieser Arbeit nicht

geklart werden.
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4.2. Agnesi-Berg

Im Folgenden werden Modellliufe vorgestellt, denen eine Uberstromung eines ideali-
sierten Gebirges in Form der Funktion nach Agnesi (vgl. Abb. 2.2) zu Grunde liegt.
Um einen Eindruck iiber die Qualitit der Ergebnisse zu erhalten, wurden im Zuge der
Vergleichbarkeit das Modellgebiet und die Ausgangsparameter entsprechend denen
nach Doyle und Durran (2002) gewéhlt. Das zweidimensionale Modellgebiet um-
fasst eine Lange von 289 km in Stromungsrichtung mit einer Auflésung von 100 m.
Bei einer Entfernung von 150km vom FEinstromrand befindet sich das Maximum
vom Bergriicken, dessen Halbwertsbreite fiir alle Modelllaufe b = 10km betragt.
Mit einer vertikalen Auflésung von 50 m erstreckt sich das Rechengebiet bis in eine
Héhe von 14km. Fiir die Randbedingungen in Stréomungsrichtung wird im Wes-
ten eine Einstrom- und im Osten eine Ausstrombedingung genutzt, die jeweils mit
einer 30 km méchtigen Dampfungsschicht abschliefen (vgl. Abb. 4.3). In Nord-Siid-
Richtung wurden die Rénder aufgrund der Zweidimensionalitidt periodisch gesetzt.
Die Ausstrahlungsbedingung, d. h. Wellen kénnen nur aus dem Modellgebiet hinaus-
laufen, erfiillt man mittels einer weiteren Dampfungsschicht von 6 km am Oberrand.

Ein Einfluss der Corioliskraft wurde fiir alle Berechnungen ausgeschlossen.

BILDER/modellgitter.pdf

Abb. 4.3: Schematische Darstellung des Modellgebietes
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4.2.1. Modellvergleich

Doyle und Durran (2002) untersuchten die Dynamik gebirgsinduzierter Rotoren an-
hand einer Serie hochaufgeloster 2D-Simulationen mit dem nicht-hydrostatischen
Modell COAMPS der Naval Forschungseinrichtung. Ein Aspekt deren Forschung
stellte die Interaktion der gefangenen Schwerewellen im Lee des Gebirges mit der
Bodengrenzschicht dar. Mit einer Anstromgeschwindigkeit von u = 25ms™! aus
westlicher Richtung wird der Agnesi-Berg tiberstromt. Die Atmosphére wird mittels
eines einfachen Zweischichtmodells approximiert, dessen Schichten jeweils durch ei-
ne konstante Brunt-Viisila-Frequenz N gekennzeichnet sind. Das Interface in einer
Hohe H; = 3000m trennt die untere Schicht mit N; = 0.025s~! von der dariiberlie-
genden Schicht mit N, = 0.01s™!. Durch diese Diskontinuitéit kann sich die gebirgs-
induzierte Schwerewelle nur innerhalb der unteren Schicht zwischen Boden und H;
ausbreiten. Basierend auf dem Prinzip der Totalreflexion erhdlt man eine gefangene

Schwere- bzw. Leewelle.

Zur Verdeutlichung des Einflusses der Reibung am Boden unterscheidet man zwei
Fille: zum einen den Fall ohne Reibung freeslip und zum anderen den mit Rei-
bung noslip. Um eine moglichst gut kontrollierte Vergleichbarkeit der beiden Falle
zu erhalten, wurde im Fall noslip die Bodenrauhigkeit linear an einen Maximal-
wert angeglichen. Diese lineare Angleichung setzt ab einer bestimmten Entfernung
vor dem Bergriicken ein, die gleich der zweifachen Halbwertsbreite des Berges ist.
Davor nimmt man freeslip Bedingungen an. Ab einer Entfernung von einer Halb-
wertsbreite vor dem Bergriicken liegt die maximale Bodenrauhigkeit mit zp = 0.1m
vor. Mit diesem Ubergang von freeslip zu noslip konzentriert man den Bereich héchs-
ten Reibungswiderstandes auf den Bereich hoher Windgeschwindigkeiten im Lee des
Gebirges. Fiir den Austausch vertikal turbulenter Fliisse des horizontalen Impulses
zwischen Boden und erster Gitterzelle wurde im Rahmen dieser Arbeit in das ASAM

die Formulierung nach Louis (1979) und Uno u.a. (1995) implementiert.
Die Abbildung 4.4 verdeutlicht den Einfluss der Bodenrauhigkeit auf die gebirg-

sinduzierten Storungen. Dargestellt ist die potentielle Temperatur als Ergebnis der
Modellberechnungen fiir den Fall freeslip a), ¢) und e) sowie die fiir noslip b), d)
und f). Die Grafiken a) und b) sind aus der Veréffentlichung von Doyle und Durran
(2002) und haben das Modell COAMPS als Grundlage. Die Ergebnisse der Model-
lierung mit ASAM sind in ¢) und d) dargestellt. Zusétzlich wurden Rechnungen
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mit dem WREF durchgefiihrt, das ebenso auf gelindefolgenden Koordinaten basiert
wie COAMPS. Die Ergebnisse der Berechnungen mit WRF sind in e) und f) ab-
gebildet. Die Schliefung der Turbulenz im ASAM erfolgt nach dem SGS-Schema
von Herzog u.a. (2002) analog zum WRF, was fiir diese zwei Modelle die Vergleich-
barkeit verbessert. Die Integrationszeit betrug bei COAMPS und WRF je 3h. Bei
den Berechnungen mit ASAM stellt sich der quasistationdre Zustand schon nach
einer Zeit t = 2h ein. Der maximale Integrationsschritt At beim ASAM sowie der
feste Integrationsschritt At beim WRF wurden auf eine Sekunde gesetzt. Die In-
itialisierung der Modelle basiert auf unterschiedlichen Vorgehensweisen. So sind die
Anfangsbedingungen fiir die Schwerebeschleunigung und fiir das Windprofil des Ho-
rizontalwindes beim COAMPS durch eine bestédndige Zunahme von Null auf deren
spezifischen Anfangswert gekennzeichnet (Doyle und Durran 2002), wohingegen bei
ASAM und WRF diese mit Start der Simulation als feste Werte vorliegen.

Gefangene Leewellen

Allen Modellen gemein, ist ein sich im Lee befindlicher Bereich starker Uberstrs-
mung fiir den freeslip Fall. Diese Uberstrémung resultiert in einer quasistationiren
gefangenen Schwerewelle mit groken Amplituden. Unter reibungsbehafteter Uber-
stromung fallt diese Auspragung der Wellenamplitude schon sehr viel schwécher aus
und die Entstehung der Welle setzt sehr viel ndher am Bergmaximum ein. Obwohl
die Modelle in diesen Punkten iibereinstimmen, unterscheiden sie sich wesentlich
beziiglich des Entstehungsortes der Schwerewelle. Am offensichtlichsten ist dies im
freeslip Fall, wo ASAM und WRF das erste Maximum der Welle nidher zur Bergmit-
te reproduzieren, als es durch COAMPS simuliert wird. Mit einer Entfernung von
25km zum Bergmaximum setzt die Entstehung der Welle bei der Modellierung mit
ASAM bereits auf fast der Hélfte der Entfernung ein, die das COAMPS modelliert.
Weniger nah zum Berg, jedoch signifikant verschieden zum Entstehungsort beim
COAMPS, bildet sich die Welle beim WRF rund 30 km nach dem Bergmaximum
aus. Die Differenzen in den Ergebnissen von ASAM und COAMPS koénnten durch die
Wahl des Koordinatensystems verursacht worden sein. Jedoch widersprechen dem
die Rechnungen mit dem WREF, dem ebenso wie COAMPS geldndefolgende Koordi-

naten zu Grunde liegen. Man kann gewisse Unterschiede aufgrund unterschiedlicher
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Koordinatensysteme nicht verneinen, jedoch stellt sich hier deren Urséchlichkeit als

gering heraus.

Eine weitere Moglichkeit ist die Verwendung unterschiedlicher Advektionsverfah-
ren. So basiert die Rechnung mit dem WREF auf der Verwendung eines Upwind-
Schemas fiir die horizontale Advektion in 5. Ordnung und eines in 3. Ordnung fiir
die vertikale Advektion. Im ASAM ist das Advektionsschema 3. Ordnung vom WRF
fiir die gesammte dreidimensionale Transportrechnung implementiert, als ein soge-
nanntes 1/3-Schema. Zur Vermeidung von Osszillationen an Diskontinuitidten oder
scharfen Gradienten des Modellgebietes aufgrund des hoch aufgelésten Diskretisie-
rungsschemas, kommt noch ein Fluz limiter nach Sweby (1984) zum Einsatz. Das
COAMPS unterscheidet ebenso wie das WREFE in horizontale und vertikale Advekti-
on, verwendet jedoch fiir die horizontale Advektion ein Schema 4. Ordnung und fiir
die vertikale Advektion eines mit 2. Ordnung. Die dabei entstehenden nicht-linearen
Instabilitdten werden mittels einer Hyper-Diffusionsmethode der 4. Ordnung heraus-
gefiltert.

Zur Untersuchung des Einflusses der verwendeten Advektionsschemata wurden
weitere Rechnungen mit WRE angestellt. Dabei zeigten sich bei der Konfiguration
entsprechend der vom COAMPS starke nicht-lineare Instabilitdten, die aufgrund des
Fehlens eines geeigneten Filters entstehen konnten. Interessant wird es bei der Ver-
wendung eines Schemas 3.0rdnung gleich dem im ASAM. Die Ergebnisse, die hier
nicht dargestellt sind, weichen nicht im geringsten von denen ab, die in Abbildung
4.4 und 4.5 fiir das WRF dargestellt sind. Somit muss die Annahme, die Modell-
differenzen liegen im angewandten Advektionsschema begriindet, in Frage gestellt

werden.
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BILDER/vgl_doyle_asam_wrf_theta_vertikal.pdf

Abb. 4.4: Potentielle Temperatur 6 (K) simuliert mit COAMPS (Doyle und Durran 2002)
nach 3h (oben), mit ASAM nach 2h (mitte) und WRF nach 3h (unten). Als
Bodenparametrisierung wurde fiir a), ¢) und e) freeslip und fiir b), d) und f)
noslip Bedingungen zu Grunde gelegt, mit einer maximalen Rauhigkeitslidnge
20 = 0.1m fiir noslip. Die Isentropen fiir die Rechnungen mit COAMPS liegen
4K auseinander.
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Fallwind und Rotor

Die leeseitigen Windgeschwindigkeiten sind in Abbildung 4.5 dargestellt. Die Dar-
stellungen entsprechen den Rechnungen wie in Abb. 4.4, es ist jedoch ein kleinerer
Ausschnitt von 60 x 2km? gezeigt. Wie erwithnt, wird im freeslip Fall das Gebiet
hoher Windgeschwindigkeit im Lee von allen Modellen reproduziert. Unterschie-
de ergeben sich jedoch in der horizontalen Erstreckung dieses Fallwindgebietes. So
findet man bei COAMPS die grofte Ausdehnung des Bereiches von Windgeschwin-
digkeiten mit mehr als 56 ms~—!. Grund dafiir ist die Distanz der Welle zum Berg. Je
weiter weg sie entsteht, umso hohere Windgeschwindigkeiten konnen sich aufgrund
des ausgedehnteren Bereiches freien Stromens einstellen. So erkldrt sich das geringe-
re Maximum der Windgeschwindigkeit der beiden anderen Modelle gegeniiber dem

COAMPS mit dem bergnahem Entstehungsort der gefangenen Schwerewelle.

Auffilliger sind die Differenzen im noslip Fall. Bei zugeschalteter Reibung bil-
den sich Wirbel aus. Man erkennt diese an einer Windumkehr am Boden, d. h.
man erhalt eine der Hintergrundstromung entgegengerichtete, negative horizonta-
le Windgeschwindigkeit. Diese Wirbel entstehen unterhalb der Wellenmaxima und
werden durch Stromungsgeschwindigkeit, Reibung und die turbulente Lingenska-
la massgeblich beeinflusst. Man erkennt bei allen Modellen eine anndhernd adhn-
lich starke Intensitit der Wirbel, welche die maximal negative Geschwindigkeit von

! nicht {iberschreiten. Unterschiede zeigen sich auch in der Anzahl

u = —10ms~
der Rotoren und deren Entstehungsort. Mit zwei Wirbeln fillt die Anzahl beim
COAMPS am geringsten aus. Bei ASAM und WRF findet man jeweils mindestens
vier Wirbel. Diese sind jedoch nicht regelmékbig verteilt. Wéahrend beim COAMPS
die zwei Wirbel direkt unter den ersten zwei Wellenmaxima liegen, erkennt man tur-
bulente Bereiche bei ASAM und WREF auch mit zunehmender Entfernung vom Berg.
Trotz geringerer horizontaler Wellenldnge beim WRF mit A = 7.5 km im Vergleich zu
ASAM mit A = 8.5km und COAMPS mit A = 9.3 km weisen sowohl WRF als auch
ASAM bei 38 km einen besonders starken Wirbel auf, dessen Windumkehr bei einer
Hohe von 200 m relativ hoch stattfindet. Zudem ist das Wellenbild der Amplitude

beider Modelle sehr viel asymmetrischer ausgeprigt als das vom COAMPS.
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BILDER/vgl_doyle_asam_wrf_uwind_vertikal.pdf

Abb. 4.5: Horizontale Windgeschwindigkeit u (ms~!) simuliert mit COAMPS (Doyle und
Durran 2002) nach 3h (oben), mit ASAM nach 2h (mitte) und mit WRF nach
3h (unten). Als Bodenparametrisierung wurde fiir a), ¢) und e) freeslip und
fiir b), d) und f) noslip Bedingungen zu Grunde gelegt, mit einer maximalen

Rauhigkeitslange zg = 0.1 m fiir noslip.
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Als eine mogliche Erklarung der Modelldifferenzen im noslip Fall sollte man noch
die Unterschiede in der Bodenparametrisierung erwédhnen. Wéhrend im ASAM und
COAMPS die Rauhigkeit linear an deren Maximalwert angeglichen wird, liegt die-
se beim WREF schon ab der ersten Gitterzelle an. Testrechnungen mit dem ASAM
zeigen den FEinfluss einer solchen Darstellung der Rauhigkeit auf die horizontale
Windgeschwindigkeit. Bei Anliegen der Rauhigkeit {iber das komplette Modellgebiet
verstirkt sich der Gradient der horizontalen Windgeschwindigkeit im Lee des Gebir-
ges. Der Bereich hoher Stromungsgeschwindigkeit liegt ndher am Bergriicken an und
die sich herausbildende Welle verschiebt sich geringfiigig in Strémungsrichtung. Die
Bodenparametrisierung kénnte somit eine mogliche Ursache fiir die Modelldifferen-
zen im noslip Fall darstellen. Jedoch erklart dies nicht, weshalb im freeslip Fall das
WRF die Schwerewelle ndher zum Berg und einen schwicheren Talwind produziert.

Auch die grofsen Differenzen zum COAMPS lassen sich damit nicht erdrtern.

Eine weitere mogliche Ursache fiir die Differenzen der Modelle, insbesondere hin-
sichtlich des Entstehungsortes der gefangenen Leewelle, kann das gewahlte Damp-
fungsverfahren an den Modellrindern sein. Im COAMPS werden an den seitlichen
Randern sowie am Modelloberrand Dampfungsschemata verwendet, die sich die
Ausstrahlungsbedingung zunutze machen (Orlanski 1976; Klemp und Durran 1983;
Bougeault 1983). Im WREF wurden offene Randbedingungen in Strémungsrichtung
und eine Rayleigh-Dampfung am Modelloberrand verwendet (Skamarock u. a. 2005).
Sensitivitdtsstudien und vergleichende Modellrechnungen zum Einfluss der Rand-
parametrisierung auf die Simulationsergebnisse wurden nicht durchgefiihrt. Es ist
jedoch vorstellbar diesen Ansatz im Rahmen einer weiteren Arbeit ausfiithrlich zu

diskutieren.

Als eine Besonderheit, die nur im ASAM beobachtet wurde, ist noch die Verschie-
bung des Bereiches maximaler negativer Windgeschwindigkeit innerhalb des Rotors
zu benennen. Anders als bei den anderen Modellen ist der Wirbel nicht zentriert
unterhalb des Wellenmaximums. Das Rotormaximum verlagert sich in Stromungs-
richtung und ist besonders gut an dem Wirbel bei 38km zu erkennen. Auch bei
anderen Simulationen mit dem Modell konnte dies festgestellt werden. Es lasst sich

jedoch im Moment keine plausible Begriindung dafiir finden.
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Zeitreihe

In den Abbildungen 4.4 und 4.5 ist fiir die drei Modelle je der quasistationédren
Zustand dargestellt, der sich nach einer Simulationszeit von ¢ = 2h bzw. 3h ein-
stellt. Bis dieser Zustand erreicht wird, muss sich das Modell einschwingen. Diese
Phase des Einschwingens verdeutlichen Abbildung 4.6 und 4.7 anhand des Modells
ASAM. Abbildung 4.6 zeigt den Windgeschwindigkeitsbetrag u iiber eine Integrati-
onszeit von ¢ = 3h im Intervall von 15 min. Innerhalb der ersten Stunde bildet sich
eine gefangene Leewelle aus, die nah am Berg zwei starke Auslenkungen aufweist.
Es zeigen sich sogar zwei Rotoren. Deutlich erkennbar ist die Verlagerung des Wir-
belmaximums bei einer Zeit ¢ = 75 min. Mit voran schreitender Zeit nehmen diese
Wirbel an Stirke ab. Die Wellenstruktur bildet sich nun auch in groferer Entfernung

vom Berg aus.

BILDER/zeitschnitt_u_LEN1.pdf

Abb. 4.6: Entwicklung des Windgeschwindigkeitsbetrages u (ms~!) im Lee des Agnesi-
Berges mit einer Lingenskala A ~ 80m. Dargestellt ist der zeitliche Verlauf bis

t = 180 min im Abstand von 15 min.
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Fiir den Talwind im Lee zeigt sich zu Beginn der Simulation eine Zunahme der

I nach einer Stunde ihr Maximum erreicht.

Windgeschwindigkeit, die mit 50 ms™
Danach nimmt die Windgeschwindigkeit wieder ab, was durch eine Verlagerung der
Welle entgegen der Stromungsrichtung hin zum Berg bewirkt wird. Das Talwind-
gebiet wird in seiner Ausdehnung eingegschrinkt, sodass sich die maximale Stro-
mungsgeschwindigkeit verringert. Ab einer Simulationszeit von zwei Stunden kann
man von Quasistationaritéit sprechen. Die gefangene Leewelle ist voll ausgebildet und
sie verlagert sich nun nicht mehr, lediglich ein sich bei 40 km befindliches Maximum

zum Zeitpunkt 120 min wandert weiter in Strémungsrichtung.

BILDER/zeitschnitt_Dmom_LEN1.pdf

Abb. 4.7: Entwicklung des Diffusionskoeffizienten fiir Impuls v, (m?s7!) im Lee des

Agnesi-Berges mit einer Langenskala A =~ 80m. Dargestellt ist der zeitliche
Verlauf bis t = 180 min im Abstand von 15 min.

In der zeitlichen Darstellung des Diffusionskoeffizienten erkennt man ebenso die
Strukturen der gefangenen Schwerewelle. Nach ¢ = 15 min zeigt sich ab einer Ent-
fernung von 30 km vom Berg die Reibungsschicht, die sich in Abb. 4.6 durch eine
Abnahme der Windgeschwindigkeit zum Boden hin kenntlich macht. Weitaus ein-
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drucksvoller ist der sogenannte spill over, eine Art Wellenbrechen, was 20 km hinter
dem Berg erfolgt. Es bildet sich ein scharfer horizontaler Gradient des Diffusionsko-
effizienten aus. Bei einer Hohe von 250 m zeigt sich eine Uberwilzung dieses Gradi-
enten. Zum Zeitpunkt ¢ = 30 min hat sichder Diffusionskoeffizient schon weit iiber
diesen Ort hinaus ausgebreitet. Dabei wird die allein reibungsbedingte Diffusion im-
mer schwicher und mit der Zeit durch die turbulente Diffusion dominiert. Auch im
Diffusionskoeffizienten erkennt man nach 120 min einen quasistationdren Zustand,
eine zwischen Boden und der in 3km Ho6he befindlichen Diskontinuitidt gefangene

Schwerewelle.

4.2.2. Turbulente Langenskala

In Abschnitt 4.1 wurde der Einfluss der turbulenten Langenskala auf den Diffusions-
koeffizienten und damit verbunden die Turbulenz angesprochen. Auf Basis der in
4.2.1 gesetzten Modellkonfiguration und der dort verwendeten Initialisierung wurden
weitere Rechnungen mit ASAM durchgefiihrt, die eben diesen Einfluss der turbu-
lenten Léngenskala nidher beleuchten sollen. Als Vorfaktor der Langenskala wurden
0.25, 1.0 und 1.25 ausgewéhlt. Die Ergebnisse fiir Diffusionskoeffizient, TKE, Wind-
geschwindigkeit und potentielle Temperatur sind in den Abbildungen 4.8 und 4.9
dargestellt. Prinzipiell beobachtet man den gleichen Sachverhalt wie in Abschnitt
4.1. Fine betragsmifig grofke turbulente Langenskala impliziert einen betragsméafig
grokeren Diffusionskoeffizienten und damit verbunden gréfere Werte fiir die TKE.
Des Weiteren erwartet man fiir die horizontale Windgeschwindigkeit bei kleiner Lén-
genskala eine stirkere Abnahme des Windes am Boden. Der Impulseintrag aus der
Grundstromung ist aufgrund des kleineren Diffusionskoeflizienten geringer. Eine In-
tensivierung der Rotorstérke ist die Folge. Im Geschwindigkeitsprofil der Abbildung
4.9 erkennt man eben diese Zunahme der Rotoren an héheren Werten negativer
Windgeschwindigkeiten. Die Rotoren bei einer Lingenskala A ~ 20 m sind zahlen-
mapig, wie auch kraftemafig denen bei A =~ 80 m und 100 m {iberlegen. Deren riick-
laufige Komponente erstreckt sich im Mittel bis zu 300 m hoch. Ein einzelner Rotor
unter dem ersten Wellenmaximum erreicht mit der Richtungsumkehr des Windes
sogar eine Hohe von 400 m-450 m. Fiir grofere Lingenskalen findet man eine maxi-
male Hohe der Windumkehr von 200 m. Bei der vorliegenden Modellkonfiguration

reicht ein Viertel der turbulenten Langenskala aus, um Wirbel zu produzieren, die
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sich um das 1.5-fache vertikal hoher erstrecken. In Folge dessen bildet sich auch ein
grofer Vertikalgradient der Horizontalgeschwindigkeit heraus. Besonders im oberen
Ubergangsbereich der Windumkehr des Wirbels zur Grundstrémung ist dieser sehr
viel stiarker ausgeprigt als das bei den Ergebnissen groferer Lingenskalen der Fall

ist.

Kleinskalige Wirbelstrukturen

Bei Modifizierung der turbulenten Langenskala zeigen sich starke Abweichungen in
der Art der Rotoren. Die Verlagerung des Rotormaximums innerhalb des Wirbels
wurde schon angesprochen. Hier jedoch zeigt sich eine Aufspaltung der Rotoren.
Es bilden sich innerhalb eines Wellenmaximum bis zu drei eigenstéindige Rotoren
aus. Bei geringerer horizontaler Auflésung und ebenso einem Viertel der turbulen-
ten Langenskala konnte widererwarten keine horizontale Aufspaltung der Rotoren
festgestellt werden. Offensichtlich tritt diese Aufspaltung erst bei einem bestimmten
Verhiltnis zwischen turbulenter Langenskala und horizontaler Auflésung auf. Im Fall
der mit dem Faktor 0.25 skalierten Langenskala ist das Verhaltnis gleich 0.2. Weiter-
fiihrende Tests zur genaueren Bestimmung eines Zusammenhanges zwischen turbu-
lenter Lingenskala und Modellauflésung miissen jedoch noch durchgefiihrt werden.
Es kann im Rahmen dieser Arbeit lediglich festgestellt werden, dass unter diesen be-
stimmten Simulationsbedingungen ein solcher Effekt auftritt. Ob dieser Effekt nun

numerisch bedingt oder physikalischer Natur ist lasst sich hier nicht sagen.
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BILDER/vgl_doyle_lenscale_Dmom.pdf

Abb. 4.8: Diffusionskoeffizient fiir Impuls 1, (m?s~!) und TKE & (m2?s2) fiir die Uber-
stromung des Agnesi-Berges unter noslip Bedingungen und mit unterschiedlicher
Skalierung der Léngenskala A mit 0.25, 1.00 und 1.25. Folgende turbulente Lan-
genskala ergibt sich fiir a), b) A &~ 20m; fiir ¢), d) A ~ 80m und fiir e), f)
A~ 100m.
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BILDER/vgl_doyle_lenscale_theta.pdf

Abb. 4.9: Potentielle Temperatur © (K) und die horizontale Windgeschwindigkeit
u (ms™1) fiir die Uberstrémung des Agnesi-Berges unter noslip Bedingungen und
mit unterschiedlicher Skalierung der Langenskala A mit 0.25, 1.00 und 1.25. Fol-
gende turbulente Langenskala ergibt sich fiir a), b) A & 20m; fiir ¢), d) A ~ 80m
und fiir e), f) A ~ 100 m.
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4.3. T-REX Kampagne

Das Terrain-induced Rotor EXperiment (T-REX) steht fiir eine internationale Initia-
tive zur Erforschung des gekoppelten Systems zwischen gebirgsinduzierten Schwe-
rewellen und Rotoren und der atmosphérischen Grenzschicht. Ebenso Bestandteil
der Untersuchungen ist der Austausch zwischen Stratosphére und Troposphére, so-
wie die Entwicklung komplexer Strukturen der PBL in Abwesenheit von Rotoren
(Grubisic u. a. 2004). Ausgehend vom Sierra Rotors Project im Friithjahr 2004 (Cohn
u. a. 2004), konnten erste Daten und Erfahrungen gesammelt werden. Diese Messpe-
riode fand im Owens Valley, Kalifornien (USA) statt, ein Tal im Osten der siidlichen
Sierra Nevada. Im Westen begrenzt durch ein hohes, steil abfallendes und anndhernd
quasi-zweidimensionales Gebirge, bietet dieses Tal ideale Bedingungen zur Entwick-

lung von Rotoren. Es wurden zum Teil auffallend starke Rotoren beobachtet.

BILDER/instrumentation.pdf BILDER/legend.pdf

Abb. 4.10: Schematische Darstellung der bodengestiitzten Messverfahren der T-
REX Kampagne Mérz/April 2006 im Owens Valley, Kalifornien; Quelle:
http://www.met.utah.edu/whiteman/T REX/p6.html - Zugriffsdatum 29.
November 2007

Mit der ersten Phase 2004 wurden grundlegende wissenschaftliche Fragestellungen
und der experimentelle Aufbau fiir T-REX begriindet. Diese Ziele vor Augen, wurde
2006 mit T-REX die zweite Phase gestartet. Von Februar bis April des Jahres fanden

Messungen mithilfe einer Vielzahl bodengestiitzter Messverfahren wie automatische
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Messstationen, Messtiirme, Radar, Doppler-Lidar, Aerosol-Lidar, Radiosonden etc.
(siehe Abb. 4.10) und Flugzeugmessverfahren (in-situ, Lidar, Dropsonden) in und
um Owens Valley statt (Grubisic u.a. 2004). Die dabei gewonnenen Daten stel-
len eine einzigartige Grundlage zur Validierung numerischer Modellergebnisse dar.
Leider ist es nicht moglich gewesen Reanalysedaten im Rahmen dieser Arbeit den

Modellergebnissen gegeniiber zu stellen, da mir diese nicht zur Verfiigung standen.

Abb. 4.11: Gemitteltes Vertikalprofil
fiir horizontale Windge-
schwindigkeit « und po-
tentielle Temperatur 6 ba-
sierend auf dem Radioson-
denaufstieg vom 25. Marz
2006, 2100 UTC MGAUS
und denen von QOakland
vom 25. Méarz 2006, 1200
UTC, sowie 26. Marz 2006,
0000 UTC.

BILDER/trex_sounding.pdf

Die folgenden Modelldufe basieren auf einem T-REX Datensatz vom 25. Mérz
2006 (21UTC), welcher von Andreas Dérnbrack (DLR, Oberpfaffenhofen) zur Ver-
fiigung gestellt wurde. Er beinhaltet einen bearbeiteten Radiosondenaufstieg mit
Angaben iiber Hohe, potentielle Temperatur und den mittleren Windgeschwindig-
keitsbetrag in Stromungsrichtung (Abb. 4.11). Die Windrichtung wurde senkrecht
zur Hauptausrichtung des Gebirges gedreht. Die Windgeschwindigkeit nimmt mit
einem mittleren vertikalen Gradienten von ~ 5ms~! pro km bis zu einer Hohe von
10km zu. Dort befindet sich das Maximum des Jetstreams mit einer horizontalen
Geschwindigkeit u = 50 ms™!. Mit einem etwas schwicheren Gradienten nimmt die
Windgeschwindigkeit bis zu einer Hohe von 25 km auf Null ab. Ab dieser Hohe ist
der Betrag der Geschwindigkeit gleich Null gesetzt, damit die Reflexion von Schwe-
rewellen am oberen Rand des Modellgebietes unterbunden wird. Zum Boden hin

1

wurde ein Minimum von v = 5ms™ angenommen. Des Weiteren wurden scharfe

Gradienten in niedrigen Hohen und in der Stratosphire herausgemittelt. Das Ver-
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tikalprofil der potentiellen Temperatur zeigt zudem noch eine Inversion bei 11 km
Hohe. Mit dieser atmosphérischen Schichtung hat man ideale Voraussetzungen zur

Herausbildung von Schwerewellen.

BILDER/trex_berg_agnesi.pdf

Abb. 4.12: Ausschnitt des W-O-Gebirgsprofils der Sierra Nevada und asymmetrischer
Agnesi Berg (rot) mit einer Halbwertsbreite im Luv b = 40km und im Lee
b = 5km.

Ein Gebirgsprofil der in Flugrichtung West nach Ost {iberstromten Sierra Nevada
wurde mittels der Cut-Cell Methode (vgl. Abschnitt 3.2.1) in das Modell eingelesen.
Das Modellgebiet umfasst in Stromungsrichtung 430 km und ist horizontal in eine
Gitterweite dr = 1000 m unterteilt. Vertikal wird mit einer Auflésung dz = 50 m eine
Modellhohe von 32 km erfasst. Sowohl am Einstrémrand, als auch an der Modello-
bergrenze befinden sich Dampfungsschichten, die sich nur in ihrer Machtigkeit unter-
scheiden. Am westlichen Einstromrand betragt diese 30 km und an der Obergrenze
6 km. Anders als in den reibungsbehafteten Stromungssimulationen des Abschnittes
4.2 liegt fiir diese Rechnung ein beobachtetes, gemitteltes Vertikalprofil zur Initiali-
sierung vor und die Bodenrauhigkeit, mit zy = 0.1 m, liegt ab der ersten Gitterzelle
an. Aufgrund der geringen Auflésung wurde die turbulente Langenskala mit einem
Faktor gleich 0.25 skaliert, sodass sich eine effektive Lingenskala A ~ 160 m ergibt.

Mit der reduzierten Lingenskala verhindert man eine iiberméfig starke Diffusion.
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Als Vergleichsobjekt wurde eine Uberstrémung eines asymmetrischen Agnesi-
Berges verwendet, dessen Halbwertsbreite in Stromungsrichtung liegend bergauf
b = 40km und bergab b = 5km betriagt. Dieser ideale Berg dhnelt im Wesentli-
chen dem mittleren Abschnitt des Gebirgsschnittes der Sierra Nevada (vgl. Abb.
4.12).

Gebirgsschnitt versus Agnesi

Ergebnisse vom ASAM zum Zeitpunkt der Quasistationaritdt ¢ = 240 min fiir die
horizontale und vertikale Windgeschwindigkeit, sowie die des Diffusionskoeffizienten
finden sich in Abbildung 4.13. Fiir den Gebirgsschnitt zeigt sich in der horizontalen
Windgeschwindigkeit eine Unterbrechung des Jetstreams in Hohe des tiefen Talein-
schnittes. Man erkennt einen starken Fallwind mit vertikalen Windgeschwindigkeiten
mit bis zu —8ms~!. An der steil abfallenden Orographie wird Impuls nur innerhalb
nah angrenzender Zellen ausgetauscht. Der Talwind wird kaum durch Reibung ab-
gebremst. Erst der reibungsbehaftete Impulsaustausch an dem sich anschliefenden
Hindernis in Form einer scharfen Gebirgsspitze bei 120 km bremst die horizontale
Windgeschwindigkeit auf Null ab. Gekennzeichnet durch eine hohe Vertikalgeschwin-
digkeit w = 6 ms~" findet die Uberstromung der Gebirgsspitze statt. Im Tal hat man
aufgrund dieser starken Richtungsdnderung auch die héchsten Werte fiir den Diffu-
sionskoeffizienten. Im Lee der Gebirgsspitze entwickelt sich dann die Schwerewelle
fort und bildet einen Rotor direkt hinter dem Berg.

Die Schwerewelle breitet sich auch in der Hohe aus und erreicht ihre grofsten
Amplituden entlang der Inversion in 10 km Hd&he. Direkt {iber der Gebirgsspitze bil-
det sich ein horizontal scharf abgegrenzter Bereich hoher Auf- und Abwinde von
+12ms~! aus. Man erhilt eine gefangene Schwerewelle. In Bereich der starken Ver-
tikalwinde weist der Jetstream ein sekundires Maximum mit iiber 60 ms™! auf. Fiir
die Luftfahrt kann solch eine Situation starker Gradienten der Windgeschwindigkeit
im Zusammenspiel mit rdumlich engbegrenzter Winddrehungen ein enormes Poten-
tial an Gefahren in sich bergen. Ein Grofteil der stark frequentierten Luftkorridore
befindet sich in eben dieser Hohe. Die Erforschung solcher Systeme atmosphérischer

Wellen liegt folglich im Sinne der Luftsicherheit.
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BILDER/vgl_sierra_agnesi_part.pdf

Abb. 4.13: W-O-Schnitt der Sierra Nevada, sowie eines 2500m hohen asymmetrischen
Agnesi-Berges mit einer Hohe H = 2500 m und einer Halbwertsbreite im Luv
bruy = 40km und im Lee by e = 5km. Dargestellt sind die horizontale Wind-
geschwindigkeit u (ms™!), der Diffusionskoeffizient fiir Impuls v, (m?s~!) und
die Vertikalgeschwindigkeit w (m?s=2) zur Zeit ¢+ = 240 min fiir eine turbulente
Langenskala A ~ 160 m.
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Weiterhin fillt einem bei der Betrachtung des Diffusionskoeffizienten ein sich im
Anstrombereich des Berges befindliches Gebiet auf, welches durch eine wellenf6rmi-
ge Struktur des Diffusionskoeffizienten gekennzeichnet ist. Diese Struktur markiert
einen Bereich, dessen Horizontalgeschwindigkeit entgegen der Stromungsrichtung
gerichtet ist. Der Austausch von Impuls findet dhnlich wie bei der Reibung am Bo-
den direkt entlang der Grenzschicht zwischen den zwei gegenstrémenden Luftmassen
statt. Grund fiir die Wellenstruktur vor dem Berg ist offensichtlich der steile Anstieg
des Gebirges, was zu einem spill over fiihrt.

Beim Agnesi-Berg findet man im Wesentlichen ein &hnliches quasistationéres Bild.
Der Jetstream, mit einer maximalen horizontalen Windgeschwindigkeit u ~ 56 ms ™1,
ist etwas schwicher ausgeprigt als bei der Uberstromung des Gebirgsschnittes. Es
findet sich jedoch auch hier ein starkes Abwindgebiet im Lee. Dieses ist jedoch hori-
zontal enger begrenzt und somit ist der horizontale Gradient der Vertikalgeschwin-
digkeit grofer. Im Fall des realen Gebirgsschnittes dringt die Talform der Stromung
ihre Struktur auf. Im Lee des Agnesi-Berges hingegen kann sich die Welle frei ent-
falten. Die Wellenmaxima der Schwerewelle entlang der Inversion befinden sich jetzt
auch direkt iiber denen bei 3km Ho6he. Es ergibt sich eine horizontale Wellenldnge
von =~ 10km. Einen besonders auffilligen Unterschied erkennt man in dem sekun-
diiren Maximum des Horizontalwindes bei 10km Héhe. Bei der Uberstromung des
realen Gebirgsschnittes bildet sich ein stirkeres Maximum der Strémungsgeschwin-
digkeit aus. Grund dafiir ist offensichtlich die darunter gelegene kleine Bergspitze,
welche die Ausbildung der Schwerewelle verstirkt. Beim Agnesi-Berg fehlt dieses zu-
sitzliche Hindernis und die Grundstromung ist geringer, sodass sich das sekundére

Maximum von u weniger stark auspragt.

Zeitreihe

Die zeitliche Entwicklung der Uberstrémung des Gebirgsschnittes der Sierra Neva-
da, modelliert mit ASAM, ist in den Abbildung 4.14 (Diffusionskoeffizient) und 4.15
(Windgeschwindigkeit) dargestellt. Es wurde sich dabei auf einen kleineren Aus-
schnitt von nur 4500 m Hohe beschriankt, da hier im Wesentlichen die bodennahe
Grenzschicht von Interesse ist. Im Abstand von 15 min wurden Zustandsaufnahmen
gemacht, die iiber eine Simulationszeit von 240 min abgebildet sind. Im zeitlichen

Verlauf erkennt man gut die Entwicklung hin zum quasistationiren Zustand bei
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t = 240 min. Der Diffusionskoeffizient (vgl. Abb. 4.14) erreicht seinen Maximalwert
v =~ 55m?s~! wihrend der ersten halben Stunde in der zerkliiffteten Bergspitze des

Gebirges. Danach verliert dieser zunehmend an Grofe.



4. Modellrechnungen 77

BILDER/zeitschnitt_Dmom_TREX.pdf

Abb. 4.14: Entwicklung des Diffusionskoeffizienten fiir Impuls v, (m2s~!) bei der Uber-
stromung eines Gebirgsschnittes der Sierra Nevada mit einer turbulenten Lén-
genskala A ~ 160 m. Dargestellt ist der zeitliche Verlaufim Abstand von 15 min

bis zu einer Simulationszeit ¢ = 240 min.
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BILDER/zeitschnitt_u_TREX.pdf

Abb. 4.15: Entwicklung der horizontalen Windgeschwindigkeit v (ms~!) bei der Uberstré-
mung eines Gebirgsschnittes der Sierra Nevada mit einer turbulenten Léngens-
kala A ~ 160m. Dargestellt ist der zeitliche Verlauf im Abstand von 15 min

bis zu einer Simulationszeit ¢ = 240 min.
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Im Luv des Gebirges deutlich sichtbar, entwickelt sich das schon angesprochene
Gebiet riickldufiger Stromung (vgl. Abb. 4.15). An dessen Oberseite bildet sich der
Diffusionskoeffizient wellenférmig aus. Gleich nach Beginn der Simulation erkennt
man im Bereich von 2000m Hoéhe, direkt an der Vorderseite des Gebirges, erste
entgegen dem Strom gerichtete Bewegungen. Innerhalb der ersten 30 min entwickelt
sich eine sich die Bergsteigung hinab bewegende Stromung. Diese trifft bei 25 km auf
eine kleine Bergspitze. Mit Uberstromung der Bergspitze 16st sich der Riickstrom
nach einer Stunde langsam vom Boden ab. Seine vertikale Struktur dhnelt nun der
einer Rauchfahne, die sich gefangen zwischen einer labilen Atmosphéarenschicht am
Boden und einer dariiberliegenden Hoheninversion ausbreitet. Mit voranschreitender
Zeit wird diese Fahne in ihrer vertikalen Ausdehnung immer schmaller. An ihrer
Oberkante bildet sich dann die wellenartige Struktur heraus, die sich besonders
gut im Diffusionskoeffizienten widerspiegelt (Abb. 4.14) Nach ¢ = 240 min hat man
letztlich den Zustand erreicht, der in der Abbildung 4.13 dargestellt ist.

Richtet man nun sein Augenmerk auf das Tal hinter dem Bergmaximum, so zei-
gen sich turbulente Strukturen wihrend der Ausbildung des Talwindes. In Abbildung
4.16 sind der horizontale Geschwindigkeitsbetrag u und der Vektor der Geschwin-
digkeit dargestellt. Schon 15min nach Simulationsbeginn hat sich im Tal ein mit

! starker Gegenstrom gebildet. Dieser erstreckt sich iiber die gesamte

u = —15ms™
horizontale Lange des Tales. Die Windumkehr befindet sich auf halber Hohe der
das Tal im Osten begrenzenden kleinen Bergspitze. Durch den sich bildenden Tal-
wind im Lee des Bergmassivs wird dieser Gegenstrom zunehmend in Richtung der
Grundstromung gestaucht. Es bildet sich zwischen den Bergspitzen eine Wellen-
struktur aus, die in horizontaler Richtung mit dem anderthalb- bis zweifachen ihrer
Wellenldnge in das Tal hinein passt. Unter deren Maximum koénnen sich kleinskalige
Rotoren ausbilden. Nach 75 min erkennt man zwei eigenstandige Wirbel, die jedoch
innerhalb einer halben Stunde sich zu einem vereinen. Bei t = 135 min hat sich dann
der Talwind bis in die Senke des Tales hinab ausgedehnt. Der Gegenstrom sowie die
Wirbel wurden dadurch ginzlich an die Luvseite der stlichen Bergspitze gedrédngt.
Die Leewelle hat sich mit ihrem ersten Maximum {iber die Bergspitze des kleinen
ostlichen Berges verschoben. Unter diesem Wellenmaximum bildet sich nun im Lee
der kleinen Bergspitze wiederum ein starker Rotor aus (vgl. Abb. 4.9). Man kann

dessen Entwicklung ab einer Zeit ¢ = 165 min verfolgen. Im Tal dominiert nun der
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starke Fallwind und man findet nur noch reibungsbedingte kleinere Turbulenzen

wandnah im Luv des 6stlichen Berges.
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BILDER/zeitschnitt_u_vector_TREX.pdf

Abb. 4.16: Entwicklung der horizontalen Windgeschwindigkeit u (ms~!) bei der Uberstro-
mung eines Gebirgsschnittes der Sierra Nevada mit einer turbulenten Langens-
kala A ~ 160m. Dargestellt ist der zeitliche Verlauf im Abstand von 15 min

bis zu einer Simulationszeit ¢ = 240 min.
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5. Zusammenfassung und Ausblick

Gegenstand dieser Diplomarbeit war die Implementierung verschiedener Ansétze
zur Turbulenz- und Bodenparametrisierung in das Strémungsmodell ASAM und
deren Verwendung unter dem Gesichtspunkt reibungs-induzierter Uberstrémung von

quasizweidimensionalen Hindernissen.

Die Bodenparametrisierung, d.h. der Austausch von Impuls und Warme zwischen
Boden und erster Gitterzelle, wurde mittels der Formulierung des Austausches der
turbulenten Fliisse nach Uno u.a. (1995) realisiert. Auf Grundlage der vorherschen-
den Stabilitdt werden die Transfer-Koeffizienten fiir Impuls Cp und Warme Cgy
bestimmt. Unter Einbeziehung einer Rauhigkeitslinge fiir die Warme zr kann auch
der fiir hochaufgel6ste mesoskalige Simulationen entscheidende Warmefluss parame-

trisiert werden.

Mit dem Turbulenzschema SGS fiir Subgrid Scale Prozesse des LES-Lokal-Modells
(LLM) vom DWD (Herzog u.a. 2002) und der Parametrisierung k — [ des Modells
ATHAM (Herzog u. a. 2003) sind ein Ein- sowie ein Zweigleichungsmodell in die Pro-
grammstruktur von ASAM implementiert worden. Diese unterscheiden sich nicht nur
in der Anzahl der zu losenden Gleichungen fiir die turbulente kinetische Energie k
und deren Dissipation €, sondern auch in der Art der zu berechnenden Diffusions-
koeffizienten. So verlangt das SGS-Schema je einen Diffusionskoeffizienten fiir den
Austausch von Impuls und einen fiir den Wérmeaustausch, wihrend das k& — [ Sche-
ma nur einen Diffusionskoeffizienten vorraussetzt, diesen jedoch in Horizontal und

Vertikalkomponente unterscheidet.
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Ein Vergleich der Turbulenzschemata, zusammen mit dem schon vorhandenen k—e
Schema, fiir den Fall einer neutral gechichteten Atmosphére zeigt wesentliche Unter-
schiede. Abgesehen von geringen Abweichungen innerhalb der ersten Gitterzelle am
Boden, geben die Turbulenzschemen k& — ¢ und k£ — [ das analytisch berechnete lo-
garithmische Windprofil recht gut wider. Hingegen ist das SGS-Schema nicht in der
Lage dazu. Grund dafiir ist ein hohenkonstanter Diffusionskoeffizient, der fiir eine an-
nahernd gleichméfige Verteilung des Impulses innerhalb der Atmosphére sorgt. Die
Grole des Diffusionskoeffizienten wird dabei wesentlich durch die turbulente Lén-
genskala bestimmt. Damit verbunden ist ein betréchtlicher Einfluss der Langenskala
auf die Ausbildung von TKE, was mit Parameterstudien nachgewiesen wurde. Je
grober die Langenskala umso grofsere Werte erhélt man fiir den Diffusionskoeffizien-
ten und die TKE. Uber die rechte Wahl der Skalierung der turbulenten Lingenskala
wird z.Zt. international noch heftig diskutiert, sodass eine abschliefende Klarung

hier nicht gegeben werden kann.

Die Modellberechnungen der Uberstromung eines Hindernisses in Form der Funk-
tion nach Agnesi wurden alle basierend auf dem Turbulenzmodell SGS durchgefiihrt,
da dieses auch in den Modellen des DWD, sowie in einem der Vergleichsmodelle
(WRF) implementiert ist. Das k — [ Schema wurde im Rahmen dieser Arbeit in das
ASAM implementiert, jedoch keiner intensiven Untersuchung unterzogen. Dies wird

Bestandteil weiterer Arbeiten sein.

Modellergebnisse des ASAM zur Uberstromung eines Agnesi-Berges mit und oh-
ne Reibungsparametrisierung wurden den Ergebnissen vom COAMPS (Doyle und
Durran 2002) und eigenen Berechnungen mit dem WRF gegeniibergestellt. Ziel war
der Vergleich eines Modells mit bodenfolgenden Koordinaten (COAMPS, WRF) zu
einem Modell mit kartesischen Koordinaten (ASAM). Alle Modelle bilden im Lee
des Berges eine Schwerewelle aus. Die grofiten Differenzen zeigen sich hinsichtlich
Wellenldnge und Entstehungsort der Welle. Zudem ergeben die Simulationen mit
ASAM und dem WREF eine grofsere Anzahl von Rotoren im reibungsbehafteten Fall.
Die Annahme, die Modelldifferenzen konnten allein auf dem zu Grunde liegenden
Koordinatensystem basieren, wurde mittels der Rechnungen vom WRF teilweise ver-
worfen. Entgegen der Erwartung &hnelten die Ergebnisse der Stromungssimulation
mit dem WRF mehr denen vom ASAM als dem Modell mit den gleichen Koordi-
natensystem (COAMPS). Folglich kann in diesem Fall das Koordinatensystem der
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Modelle nur eine gerinfiigige Rolle in der Ursachenfindung der Modelldifferenzen

spielen.

Weitere Untersuchungen zum Einfluss des dem Modell zu Grunde liegenden Ad-
vektionsschemas und der Bodenparametrisierung wurden durchgefiihrt. Die Klarung
der starken Modelldifferenzen konnte jedoch auch unter diesen Ansétzen nicht ein-
deutig nachvollzogen werden. Fakt ist, dass alle Modelle die Uberstromung des idea-

len Gebirges dhnlich reproduzieren, sich jedoch wesentlich im Detail unterscheiden.

Herrscht ein bestimmtes Verhéltnis zwischen horizontaler Auflésung zu turbulen-
ter Liangenskala, so zeigt sich ein interessanter Effekt in der Simulation mit ASAM.
Bei hochaufgelosten Rechnungen mit einer Léngenskala kleiner der numerischen Git-
terweite bilden sich, anstelle eines Wirbels, mehrere kleine Rotoren unterhalb des
Wellenmaximums. Weniger hoch aufgeléste Simulationen zeigen eine Verschiebung
des Rotormaximums in Stromungsrichtung. Erst ab einem bestimmten Verhiltnis
der Lingenskala zur Auflosung tritt eine Aufspaltung des Wirbels in diese kleinska-
ligen Rotoren auf. Die genaue Bestimmung des Verhéltnisses und ein Verstédndnis

des Zusammenhanges muss durch weitere Untersuchungen geférdert werden.

Mit den Daten vom T-REX Programm war es moglich auch einen Fall realitéitsna-
her Gebirgsiiberstromung zu rechnen. Zur Modellinitialisierung wurde ein wihrend
des T-REX Experimentes gemessenes und nachbereitetes Vertikalprofil vom 25. Mérz
2006 verwendet, mit dem ein Gebirgschnitt der Sierra Nevada iiberstromt wurde. Die
Ergebnisse wurden einem asymmetrischen Agnesi-Berg gegeniibergestellt, der der
Grundstruktur des Gebirgschnittes entspricht. Leider konnte aufgrund mangelnder
Reanalysedaten kein Vergleich mit der tatsichlich eingetretenen meteorologischen
Situation erstellt werden. Selbst Gegeniiberstellungen von Modellergebnissen ande-
rer Modelle sind aufgrund anhaltender Forschung noch nicht moglich, sodass ich
mich auf eine reine Gegeniiberstellung zwischen realititsnaher und idealer Uber-

stromung beschrankt habe.

In n&herer Zukunft sollen konkretere Tests und Gegeniiberstellungen mit Beob-
achtungsdaten zu einer weiteren Verbesserung des Modells ASAM fithren. Nur durch
Simulationen von Uberstrémungen idealer Hindernisstrukturen kann keine Aussage
iiber die Qualitat des Modelles getroffen werden. Sie sind jedoch eine Hilfe beim Ver-
stdndnis theoretischer Zusammenhénge und dienen dem Vergleich unterschiedlicher

Modelle. Auch lassen sich dadurch Parameterstudien zur Verifizierung neuer Mo-
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dellparametrisierungen durchfiihren. Einfache Referenzfille sind somit unerlésslich
zur Modellverifikation, sie ersetzen jedoch nicht den Vergleich mit Beobachtungen.

Ein weiterer Ansatzpunkt zukiinftiger Arbeiten liegt in der Simulation dreidimen-
sionaler Hindernisse. Konkav oder konvex zur Stromung liegende Hindernisse, Téler
und Verengungen sowie bestimmte aufgeprigte Oberflichenstrukturen sind neben
realen Gebirgsstrukturen nur einige ideale Formen von Hindernissen, die man un-
tersuchen kann. Interessant sind dabei sowohl Uber- wie auch Umstromungseffekte
und die damit einhergehende Entwicklung von turbulenten Ereignissen. Effekte der
Corioliskraft diirfen dabei jedoch nicht weiterhin vernachléssigt werden, da diese
einen wesentlichen Einfluss auf die Strémungsverhéltnisse und die Turbulenz nor-
mal zur Stromungsrichtung hat. Nach vollstdndiger Implementierung der Mikrophy-
sik in das Modell ASAM sollten im Zusammenspiel mit dem Strahlungsmodul auch
Simulationen unter Einbezug der verschiedenen Phasen von Wasser moglich sein.
Die Entwicklung von Wolken durch Hebung im Luv setzt dabei ebenso interessante

Aspekte wie die durch Strahlungseffekte beeinflusste Berg-Talwind-Zirkulation.
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A.1. Boussinesqg-Approximation

Ausgehend von einer rotations- und reibungsfreien Atmosphire werden als Aus-

gangspunkt die Euler’schen Bewegungsgleichungen herangezogen:

D

T = Al
PV Vp+pg , (A1)
D .
JEN— . p— A.2
D , D
L A.
il ~Cspr =0 (A.3)

wobei Cy = (c¢p/cy) (p/p) die Schallgeschwindigkeit ist mit ¢, und ¢, als spezifi-
sche Wiarmekapazitit fiir trockene Luft bei konstantem Volumen bzw. Druck, der

Erdbeschleunigung g = (0,0, g), sowie dem Differentialoperator:

D 0

D_0 s Ad
iUV (A4)

Die Gleichungen (A.1) bis (A.3) stehen fiir die Erhaltung des Impulses, der Masse
und der thermischen Energie. Aus letzterer Gleichung wird die Beziehung zwischen
Druck und Dichte ersichtlich p = f (p,T). Es existieren somit neben den Schwe-
rewellen auch akustische Wellen. Betrachtungspunkt sollen die Schwerewellen sein,

weswegen versucht werden muss die akustischen Wellen zu eliminieren.



88 A. Appendix

Im folgenden ndhern wir uns diesem Problem unter Anwendung der Boussinesq-
Approximation auf das Beispiel der Impulserhaltungsgleichungen (A.1). Man se-
pariert Druck und Dichte in einen Hintergrundzustand indiziert mit 0 und eine

Storgrofe mit dem Index 1:

p=po+p1 , P=Dpo+p- (A.5)

Dies nun in (A.1) eingesetzt, ergibt:

D - o S
(po + p1) DU = VPt g = Vpit g (A.6)

Unter der Annahme eines hydrostatischen Gleichgewichts fiir den Hintergrundszu-
stand, ergibt sich fiir (A.6) mit der hydrostatsichen Grundgleichung (2.23):
pi\ D ~ 1 P1
1+— | =U=——Vp+—7. AT
( Po) Dt oo T po? (A7)
Boussinesq setzt nun die Annahme |p1 / pg‘ < 1 und ordnet den Dichteschwankungen
des Auftriebsterms einen grofere Wichtung zu als denen des Tragheitsterms. Diese
Bedingung ist dann erfiillt, wenn die vertikale Skala der mittleren Bewegung der
Welle A, sehr viel kleiner ist als die mittlere Hohe der isothermen Atmosphére H
(Nappo 2002). Es gilt:

gz

p(2) = pe” FTa (A.8)
=t (A.9)
g

mit 7'y als mittleren Wert fiir die Temperatur.
Spiegel und Veronis (1960) zeigen als Ergebnis der Boussinesq-Approximation, dass

Dichtefluktuationen infolge lokaler Schwankungen des Druckes vernachlassigt werden
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konnen. Folglich ist das Medium als inkopressibel anzusehen. Die akustischen Wellen

sind eliminiert und man erhilt die inkompressiblen Euler-Gleichungen:

D -
—U=--—-Vp+27, A10
D PRI (A.10)

vV-U=0, (A.11)
D

—p=0. A2
TP =0 (A.12)

A.2. Dirac-Delta-Funktion

Die Dirac-Delta-Funktion § (), benannt nach dem britischen Physiker Paul Dirac
(1902-1984), filtert einen bestimmten Wert aus einer kontinuierlichen Verteilung von

Werten heraus.

§(x) = 0, =70 (A.13)

oo, =20

Die -Funktion ist genau genommen gar keine Funktion, sondern eine Distribution,
die nur iiber ihr Integral definiert ist. Dabei liefert die Integration iiber eine -
Funktion 1, iiber eine J-Funktion multipliziert mit einer Funktion f (z) hingegen

den Funktionswert von f an der Stelle 0.

+00
/ d(x)de =1 (A.14)
Als eine Eigenschaft der Dirac-Delta-Funktion ist hier noch die Faltungseigenschaft
zu nennen. Diese ermdglicht es eine Ausblendung aller Funktionswerte f (x) bis auf

den fiir ein bestimmtes Argument z = a.

—+o00

fx)d(x—a)dx = f(a) (A.15)
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Abkiirzungen

ABL Atmospheric Boundary Layer

ASAM All Scale Atmospheric Model

ATHAM Active Tracer High-resolution Atmospheric Model
CFL Courant Friedrich Levy Kriterium

DWD Deutscher Wetterdienst

DLR Deutsches Zentrum fiir Luft- und Raumfahrt
GFB Grenzflachenbedingung

LES Large Eddy Simulation

LLM LES-Lokal-Modell

MGAUS Mobile GPS Advanced Upper-Air Sounding System
MPI Message Passing Interface

0O Ost

PBL Planetary Boundary Layer

RANS Reynold Averaged Navier Stokes

USA United States of America

UTC Coordinated Universal Time

TKE Turbulent kinetische Energie

T-REX Terrain-induced Rotor Experiment

W West

WKB Wenzel Kramer Brillouin

WRF Weather Research and Forecasting Model
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Lateinische Symbole

A B
ai, ag

b

b, v
bup’bdown
Cc

Cy

G

cr

Ck, C1,C2,C3
Cm, Chl; Ch2
Csy Cel, Ce2
Cuy Cley C2e
Ce

Cp Co

Cs
Cp,CH

d;

€

F o)
f(a1,a2)
F(y)

Fma Fh

Wellenamplituden (m)

Verhéltnisse der numerischen Gitterweiten

Halbwertsbreite eines Berges (m)

Parameter Bodenparametrisierung fiir instabile und stabile Schichtung

Halbwertsbreite im Luv (up) bzw. Lee (down) des asymmetrischen Agnesi-

Berges (m)
Phasengeschwindigkeit einer Welle (m s~1)
Vektor der Gruppengeschwindigkeit einer Welle (m s~ 1)

Parameterfunktion fiir Bodenparametrisierung in Abhéngigkeit von Impuls-

oder Warmefluss
Betrag der Intrinsischen Phasengeschwindigkeit einer Welle (m s~!)
Empirische Konstanten fiir das £ — [ Modell

Empirische Konstanten Lilly-Smagorinsky Modell fiir Impuls- und Warme-

fluss

Empirische Konstanten Lilly-Smagorinsky Modell fiir Langenskala
Empirische Konstanten k& — e Modell fiir Impuls und Dissipation

Empirische Konstante SGS-Modell fiir Dissipation

Spezifische Wirmekapazitiit bei konstantem Druck bzw. Volumen (m? K—!
s72)

Schallgeschwindigkeit (m s™1)

Bulk-Transfer-Koeffizienten fiir Impuls und Warmefluss am Boden

Variabler Parameter Bodenparametrisierung in Abhingigkeit von Impuls-

bzw. Warmefluss

Einheitsvektor

Analytische Funktion

Korrekturfaktor der turbulenten L&ngenskala

Semi-diskretes Gleichungssystem

Stabilitdtsabhéngige Funktionen fiir Impuls- bzw. Wirmefluss

Auftriebskraft (kg m s™1)
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g Betrag der Schwerebeschleunigung (m s=2)
G, Gp, Stabilitats- und reibungsabhéngige Parameterfunktionen fiir Impuls- und Wir-
mefluss

>
—

Hohenabhéngige Funktion eines Hindernisses (m)

H Maximale Hohe des Hindernisses (m)

H;; Wiirmefluss (m? K s~!)

H, Hohe der isothermen Atmosphére (m)

I Einheitsmatrix

J Jacobimatrix, Jacobioperator

Jr, Jp Transport- bzw. Druckterm

k Wellenzahlvektor (m~1!)

k,l,m Wellenzahlen in x,y,z-Richtung (m™—!)

k Turbulent kinetische Energie (m? s~2)

ke Cut-Off-Wellenzahl (m ™1

ks Wellenzahl des Hindernissess in x-Richtung (m™1
kb Dimensionslose Wellenzahl

s Masse des vom Luftpaket verdrangtem Volumens der Umgebungsluft (kg)
my Masse Luftpaket (kg)

M Matrix fiir Rosenbrock-Schema

n Normalenvektor

N Brunt-Viisild-Frequenz (s—1)

N; Imaginérteil der Brunt-Viisili-Frequenz (s71)

P Luftdruck (kg m~! s=2

D Fourierkoeffizient des Luftdruckes (kg m~! s72)
Py, P, Scherproduktion fiir k— bzw. e—Gleichung (m? s=3)
Pr Prandtlzahl

Pry Prandtlzahl fiir neutral geshichtete Atmosphére
q Allgemeine Grofe

q Fourierkoeffizient der allgemeinen Grofse
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qo, q1 Hintergrundzustand und Storgrofe

qt Turbulente Geschwindigkeitsskala (m s~!)

g k verschiedene Phasen von Wasser

7 Ortsvektor (m)

R Prandtl-Zahl

Re Realteil einer komplexen Funktion oder Zahl

R, Spezifische Gaskonstante (J kgt K1)

Ri Bulk-Richardson-Zahl

Ri, Kritische Richardson-Zahl

Rir Bulk-Richardson-Zahl unter Einbezug der Rauhigkeitsldnge fiir den Warme-
fluss

sgn (...) Vorzeichenfunktion

Sij Deformationstensor (s~1)

t Zeit (s)

T Temperatur (K)

To, T Temperatur Umgebungsluft und Luftpaket (K)

U, U, W Windgeschwindigkeitsbetrag in x, y, z-Richtung (m s—!)

U Hintergrundsgeschwindigkeit (m s—)

Ug, Wy Betrag der Gruppengeschwindigkeit in x- bzw. z-Richtung (m s=!)

Uy Schubspannungsgeschwindigkeit (m s—1)

Ui, Uj Windgeschwindigkeit (m s™1)

U, W Fourierkoeffizienten der Windgeschwindigkeit in x- bzw. z-Richtung (m s™!)

v Vektor der Windgeschwindigkeit (m s=1)

w Neue Vertikalgeschwindigkeit (m s=1)

z Vertikale Hohe (m)

20, 2T Rauhigkeitslidnge fiir Impuls- bzw. Warmefluss (m)

Ze Gleichgewichtshohe (m)

Griechische Symbole

o} Déampfungskoeffizient
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Ya

YT

0z

€ijk

Ok, 0¢

Atmosphérischer Temperaturgradient (K m™1)
Parameter Rosenbrock-Schema

Adiabatischer Temperaturgradient (K m™!)

Vertikale Auslenkung (m)

Dissipation turbulent kinetischer Energie (m? s=3)
Tensor nach Levi-Cita

Potentielle Temperatur (K)

Potentielle Temperatur in Héhe der Rauhigkeitsliange (K)
Van-Karman Konstante

Wellenlénge (m)

Wellenlénge des Hindernisses (m)

Turbulente Léngenskala (m)

Gleichgewichtsléangenskala (m)

kinematische Wirbelviskositit (m? s=1)

kinematische Wirbelviskositit fiir x, y, z-Richtung (m? s™!)
Tensor der kinematischen Wirbelviskositiit (m? s=1)
Verschiebung der Stromlinien (m)

Dichte (kg m™3)

Fourierkoeffizient der Dichte (kg m~3)

Dichte Umgebungsluft bzw. Luftpaket (kg m=3)

Mittlere Dichte der isothermen Atmosphire (kg m—3)
Turbulente Schmidtzahl fiir k— bzw. e—Gleichung
Periode einer Schwingung (s~1)

Reynold Spannungstensor (K)

Phasenwinkel

Stabilitdtsabhéngige Funktionen fiir Impuls bzw. Warmefluss
Stromlinienfunktion

Parameterfunktion der Bodenparametrisierung

Kreisfrequenz einer Schwingung (s~1)
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w Numerische Losung zum diskreten Zeitpunkt n
Q Intrinsische Frequenz (s~!)
O Winkelbeschleunigung der Erde (s71)

Tiefgestellter Index

0 0. Ordnung bzw. Hintergrundwert

1 Storgrofe

a Umgebungsluft

D Luftpaket

xT,Y, % X, y, z-Richtung

1,7,k Variable Indizes

m Impuls

n Variabler Index

h Wiérmefluss

hor, ver Horizontal- und Vertikalkomponente

Andere Symbole

R reeler Zahlenbereich

\% Differentialoperator Nabla
J(x) Delta-Dirac-Funktion

L Differentialoperator (s—1)

A1, Do, A3 Allgemeine Gitterweiten des Modellgitters (m)
Ax, Ay, Az Gitterweiten des Modellgitters in x, y, z-Richtung (m)
As Mittlere Auflésung des numerischen Gitters (m)

Ay, AOr Temperaturdifferenz zur Rauhigkeitshéhe des Impuls- bzw. Warmeaustau-
sches am Boden (K)

Reynold-gemittelte Grofse

)
(/\) Favre-gemittelte Grofse
(--4) Schwankungsgrofe Reynold’s-Mittelung
()

Schwankungsgrofse Favre-Mittelung
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