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1. Die Atmospharische Grenzschicht

Die Atmosphére teilt sich in mehrere Schichten, ausgehend von ihren Eigenschaften wie
beispielsweise dem Temperaturgradienten. Die waterster Schicht, in der die Pedosphére
auf die Atmosphare trifft, ist die Troposphére, die sich bis in eine Hohe von etwa 8km an
den Polen und 16km in den Tropen erstreckt. Das Wettergeschehen findet grofitenteils in
ihr statt, die Energieumséatze wiederum vorwiegend in der unteren Tropospharenschicht,
der atmosphéarischen Grenzschicht, kurz AGS. Diese Grenze zwischen Gas und Festkorper

bzw. Gas und Fliissigkeit ist Ausloser vieler Austauschprozesse und Wechselwirkungen.

1.1. Eigenschaften und Aufbau der AGS

Die Atmosphérische Grenzschicht erstreckt sich bis in eine Hohe von etwa 1 bis 2km tiber
Land und etwa 0.5 bis 1km iiber dem offenen Meer und ist charakterisiert durch die durch
Reibungs- und Strahlungseinfliisse der Erdoberflache hervorgerufene Turbulenz und den
damit verbundenen vertikalen turbulenten Eigenschaftsflussdichten, wie die der latenten
und fiihlbaren Wérme, des Impulses oder den Stoffkonzentrationen. An ihy grenzt die
Freie Atmosphare, welche definiert ist als die Schicht, die frei von den Einfliissen der Erd-
oberflache ist und somit in der Hohe beginnt, in der die vertikalen Gradienten der jeweils

betrachteten Grofle verschwinden.

Eine wichtige Charakteristik der AGS (in Gebieten mit stabiler Hochdrucklage) ist die
Zunahme des Windbetrages mit der Hohe und seine Richtungsanderung. So weicht der
Wind am Boden etwa 30 — 45°(Foken| [2006]) von dem vom Boden unbeeinflussten Wind
in der Hohe, dem geostrophischen Wind, ab. Diese Winddrehung wird durch die nach
seinem Entdecker benannte Ekman-Spirale beschrieben. In der Freien Atmosphére halten
sich die Druckgradientkraft und die Corioliskraft im Gleichgewicht, wahrend mit zuneh-
mender Nahe zum Boden die Reibungskraft als Komponente hinzukommt und somit die
Richtungsénderung und Abbremsung des Windes bewirkt. Diese Schicht wird als Ober-
schicht bzw. Ekmanschicht bezeichnet.

Die mit dem Tagesgang verbundene veranderliche Strahlungsintensitat, die von der Sonne

ausgeht, hat ebenfalls entscheidenden Einfluss auf den Wind. Wahrend sich tagstiber aus
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2 1. Die Atmospharische Grenzschicht

den strahlungsbedingten turbulenten Warmefliissen eine Mischungsschicht bildet, nimmt
die Windstarke in den bodennahen Luftschichten aufgrund turbulenten Impulsaustausches
mit dem betragsmafBig starkeren Wind aus hoheren Luftschichten zu. Bei Sonnenunter-
gang beginnen die Fliisse sich allmahlich umzukehren. Es bildet sich eine ndchtliche stabile
Grenzschicht aus, die jedoch im Vergleich zur Grenzschichthohe am Tag von geringerer
Auspragung ist. Uber dieser Schicht befinden sich die Reste der Mischungsschicht vom
Tag, auch Restschicht genannt, an deren Oberseite die freie Inversion grenzt. Infolge
schwacher bis fehlender Turbulenz verringert sich der Vertikalaustausch in der stabilen
Grenzschicht und der bodennahe Wind schwacht sich ab, der Wind in hoheren Schichten
hingegen nimmt betragsmafiig wieder an Starke zu. Bei Sonnenaufgang kehren sich die
néchtlichen Flisse um, die aufsteigende Turbulenz 16st die stabile Grenzschicht und die
Restschicht wieder auf und der Geschwindigkeitsbetrag des bodennahen Windes nimmt
wieder zu. Uber der Mischungsschicht am Tag grenzt eine stabile Schicht, die Entrainment-

Zone, die ein weiteres Aufsteigen der Turbulenz unterdriickt (Stull [1988]).

A Hohe

- FREIE ATMOSPHARE

,.~\2Entrainment-Zone e Inversionszone Z/ Entrainment-
- one

Restschicht

Stabile ndachtliche Grenzschicht

Boden-/Prandtlschicht - T T T = _Bt;ie_anl:JrElecTﬂghi_ _____ Boden-/Prandtischicht

L
f Zeit
Mittags Sonnen- Mitternacht Sonnen-
unter- aufgang
gang

Abbildung 1.1.: Aufbau und Tagesgang der AGS wahrend einer stabilen Hochdrucklage
(nach |Stull| [1988])

Die unteren 10% der Grenzschicht, die als Boden- oder Prandtlschicht bezeichnet wird,
sind gekennzeichnet durch annédhernd hohenkonstante turbulente Eigenschaftsfliisse, wahrend
in der untersten wenige Millimeter bis Zentimeter an Dicke ausmachenden Schicht der tur-
bulenter Transport nur noch eine minimale bis garkeine Rolle gegeniiber dem molekularen

Transport spielt.

Bei Vorherrschen einer neutralen Schichtung wird der mittlere horizontale Wind in der
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Prandtlschicht iiber das logarithmische Windgesetz wie folgt beschrieben:

Uy z ou  u,
u(z) =—In|— bzw. — =— 1.1
uz) Pl (zo) M9 T e (1)
Dabei sind u(z) der mittlere Horizontalwind in der Hohe z, u, die Schubspannungsge-
schwindigkeit, x = 0.4 die dimensionslose von-Karméan-Konstante und 2, die Hohe in der

der mittlere Wind aufgrund der Bodenrauhigkeit verschwindet.
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Abbildung 1.2.: Beispielhafter Plot eines Tagesganges der Windgeschwindigkeit iiber ver-
schiedene Hohen, gemessen in Melpitz am 10.Juni 2008 wahrend einer
Hochdruckwetterlage

1.2. Strahlungsbilanz am Boden

Die einfallende Sonnenstrahlung ist der Hauptmotor fiir viele Prozesse und Reaktionen
in der Atmo- und Pedosphére, die das Wettergeschehen bestimmen. In Abhéngigkeit von
den physikalischen Eigenschaften der Oberflache und der Strahlungsintensitat gibt es un-

terschiedliche Erwarmungsraten am und im Boden.

Die Erdoberfliche wird dabei vor allem durch die Direktstrahlung (S|) in Form von kurz-
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welliger und damit energiereicherer Strahlung erwérmt, sowie durch die Diffusstrahlung
(Ly), die sich durch Streuung an atmosphérischen Partikeln und Gasen ergibt. Zusammen
ergeben die Direkt- und die Diffusstrahlung die Globalstrahlung (Qaiopat)-

Im Zusammenhang mit der Bodenbeschaffenheit wird die absorbierte Warmestrahlung
in den Boden weitergeleitet und zum Teil, in Abhangigkeit des Riickstreuverhaltens der
Erdoberfliche, als (kurzwellige) Reflexstrahlung (S3) und als (langwellige) Wérmestrah-
lung (L4) wieder an die Atmosphére abgegeben. Aufgrund der unterschiedlichen Wérme-
kapazitaten zwischen Feststoffen, Fliissigkeiten und Gasen und den damit verbundenen
unterschiedlichen Erwérmungsraten, kommt es zwischen der Erdoberfliche und der Atmo-
sphére zu thermischen Austauschprozessen. Der sensible Warmestrom (Qsp) gleicht die
Temperaturunterschiede zwischen beiden Schichten aus, der latente Wéarmestrom (Qpp)

fithrt zum Energieaustausch durch die durch Verdunstung freigewordene Energie.

Fiir eine infinitesimal diinne Bodenschicht ergibt sich folgende Energiebilanzgleichung:

Qs = Qgiobat — St — Ly — Qs — Qrm
:(1—Q>S¢+L¢—80T§—QSH—QLH (12)

Das Riickstreuverhalten am Boden wird durch seinen Albedo a bestimmt, der das Verhalt-
nis von kurzwelliger Ausstrahlung zu kurzwelliger Einstrahlung darstellt. Die langwellige
Ausstrahlung des Bodens wird iiber das Stefan-Boltzmann-Gesetz beschrieben, das aus-
sagt, wie hoch die Ausstrahlleistung eines (grauen) Korpers, in diesem Fall des Bodens
mit der Temperatur 75 und dem Emissionsgrad e, ist.

Betrachtet man noch weitere Prozesse wie beispielsweise, die der Energiespeicherung durch
Pflanzen, Gebaude, Fels, etc. oder der Transpiration durch Pflanzen, erweitert sich Glei-
chung um einen Speicherterm +AQ e (Stull [1988]).

Die vom Sonnenstand abhangige Strahlungsintensitat erwarmt den Boden im Tagesver-
lauf unterschiedlich stark. Die Amplitude des Temperaturverlaufs in den obersten Boden-
schichten wird kurze Zeit nach Sonnenhochststand erreicht. Wahrend des Sonnenunter-
gangs kehren sich die Strahlungsfliisse um, da der Boden eine groflere Warmekapazitat
besitzt, als Luft. Fir die obersten wenigen Millimeter Bodenschicht ergeben sich somit
iiber den Tag groflie Temperaturvariationen. Betrachtet man die Temperatur iiber alle
Schichten im Boden, stellt man fest, dass mit der Tiefe die tageszeitlichen Variationen
schnell abnehmen. Bereits in einer Tiefe von 1 bis 2 Meter sind fast keine Tagesschwan-
kungen mehr zu erkennen, eine Schwankung zeigt sich erst iber Monate oder das Jahr
betrachtet.
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Die Warmeleitung zwischen den Bodenschichten erfolgt dabei vorwiegend iiber molekula-
ren Transport. Der Warmefluss im Boden ist dabei proportional zum Temperaturgradien-

ten. Die Bodentemperatur lasst sich dabei liber die Warmeleitungsgleichung bestimmen.

(1.3)

B B 92

oy BT, 1 0 (0T,
o T ar  Coz

T's steht fiir die Bodentemperatur, v fiir die Temperaturleitfahigkeit durch Diffusion, A ist
die thermische Leitfahigkeit durch molekularen Transport und Cp die Warmekapazitat
des Bodens.

1.3. Die potentielle virtuelle Temperatur

In der AGS beeinflussen Auftriebsprozesse weitgehend die turbulente Entwicklung einer
Stromung. Daher spielt die Feuchte eine mafigebliche Rolle in der Untersuchung und
Modellierung atmospharischer Prozesse. Aufgrund des geringeren Molekulargewichts von
Wasserdampf gegeniiber trockener Luft und der daraus resultierenden geringeren Dichte
feuchter Luft, hat der Feuchteinhalt eines Luftpaketes entscheidenden Einfluss darauf, ob
ein Luftpaket aufsteigt oder absinkt.

Der Einfachheit halber wurde eine Groéfle definiert, die virtuelle Temperatur T, die es
vor allem bei numerischen Modellen ermoglicht, Berechnungen der feuchten Atmosphére
mit Formeln der trockenen Luft durchzufiihren. So kann man die variable Feuchte in den
Formeln umgehen. Die virtuelle Temperatur ist dabei die Temperatur, die ein trockenes
Luftpaket annehmen muss, damit es bei gleichem Druck dieselbe Dichte wie feuchte Luft
hat. Daraus ergibt sich, dass die virtuelle Temperatur immer warmer ist, als die reale

Temperatur.

Die virtuelle Temperatur kann man aus der allgemeinen Gasgleichung fiir feuchte Luft

und unter Einbeziehung des Daltonschen Gesetzes und einigem Umformen herleiten.

R,
p = pmRa (q {R— - 1} + 1) T = pmRy (0.608¢ +1)T
d

R, = 287@% steht fir die individuelle Gaskonstante von trockener Luft und R, = 461,{9%
steht fiir die individuelle Gaskonstante von Wasserdampf. Die virtuelle Temperatur bildet
sich aus dem im letzten Klammerterm stehenden virtuellen Temperaturzuschlag multipli-

ziert mit der absoluten Temperatur.

T, = (0.608¢+ 1) T (1.4)
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6 1. Die Atmospharische Grenzschicht

Eine weitere Grofle, die bei Auftriebsprozessen Verwendung findet, stellt die potentielle
Temperatur dar, da sie eine konservative Grofle ist, also mit der Hohe konstant bleibt.
Sie stellt die Temperatur dar, die ein Teilchen bei trockenadiabatischem Aufsteigen oder

Absinken auf das Standarddruckniveau py, annimmt.

Rq

O=T (7@) (1.5)
p

Die die potentielle Temperatur © beschreibende Formel wird auch als Poissongleichung

bezeichnet.

Die potentielle Temperatur fiir feuchte Luft, die virtuelle potentielle Temperatur ©,,

erhalt man durch Einsetzen der virtuellen anstelle der absolute Temperatur in (|1.5]).

Rq

0,=T, (%) - (1.6)

1.4. Die turbulenten Eigenschaftsflussdichten

Als Eigenschaftsflussdichte bezeichnet man die durch den Massenstrom der Teilchen puy
(mit den Raumrichtungen k£ = 1,2,3) in einem Fluid transportierte Eigenschaft &.

Einige wichtige Eigenschaftsfliisse sind die bereits in Kapitel erwahnten latenten und
fithlbaren Wérmestrome, Impulsstrom und Flussdichten diverser Stoffkonzentrationen.
Durch die rauhe Untergrenze der AGS besitzen diese Eigenschaftsflussdichten oft turbu-
lenten Charakter, d.h. es treten kleine Fluktuationen in der Stromung auf, die im Ver-
gleich zur charakteristischen Langenskala des zu untersuchenden Systems sehr klein sind.
Reynolds unterteilte dabei eine betrachtete Grofle in die iiber Raum- und Zeitintervall

gemittelte Grofle und deren raumlichen und zeitlichen Schwankungsanteil.
X(z,y,2,t) = X + X'(z,y, 2,1)

Will man die Summe iiber zwei Groflen X und Y mitteln, so erhilt man iiber die Inte-

grationsregeln, dass dies gleich die Summe der jeweils gemittelten Grofien ist.

| [ e — 1 [F— 1 — - —
X—i—Y:—/X—i—de:—/ Xdz+—/ Ydz=X+Y
Z J Z )z z

20
Analog zum obigen Vorgehen ergeben sich fiir weitere Mittelungen folgende Rechenregeln:

=X

<l

const. X = const. X , XY =XY (1.7)


knoth
Hervorheben
ist nur im trocknen Fall eine Erhaltungsgröße, 

aus der Konservativität folgt keine Höhenkonstanz


1. Die Atmospharische Grenzschicht 7

Aus der Reynoldsmittelung X = X + X/ = X + X' = X + X' resultiert, dass die Mitte-

lung iiber dem Schwankungsanteil verschwindet (X’ = 0).

Fiir die mittlere Eigenschaftsflussdichte, die sich aus einem transportierendem Massen-
strom puy, (kK = 1,2,3), und seiner transportierten Eigenschaft £ zusammensetzt, erhélt

mainn:

pur€ = {pu + (pur)'} {€+ &'}

Hierbei verschwinden die Produkte, die eine gemittelte Schwankungsgrofie besitzen, die
Mittelung iiber mehrere Schwankungsgréfien bleiben jedoch erhalten. Bei Annahme, dass
die Dichteschwankung p’ annéhernd Null sei und bei Anwendung obiger Regeln ((1.7)),
ergibt sich als mittlere Eigenschaftsflussdichte:

purE = puy, € + pus &’

Setzt man fiir die Eigenschaft £ in analoger Weise nun die spezifische Grofle ein, erhalt
man den entsprechenden Fluss. Die wichtigsten Fliisse zur Charakterisierung der AGS,
sind die folgenden vertikalen turbulenten Flussdichten, die den Austausch der jeweiligen

Eigenschaften zwischen verschiedenen Hohen beschreiben.

a) der vertikale turbulenten Transport von latenter Warme

H, = c,(pw') © ¢, ... spezifische Warmekapazitat (1.8)

© ... potentielle Temperatur

b) der vertikale turbulente fiihlbarer Warmestrom

F,=L(pw") ¢ L ... Verdampfungswérme (1.9)
q ... spezifische Feuchte

c) die vertikale turbulente Impulsflussdichte / der vertikale Schubspannungstensor

T.: = —(pw') u u; ... transportierter Impuls. 1 = 1,2,3 (1.10)

1.5. Das Schlieflungsproblem

Will man den mittleren Zustand der AGS beschreiben, so miissen deren Haushaltsglei-

chungen unter Anwendung der bereits erwiahnten Rechenregeln [1.7] gemittelt werden.
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Hierfiir ergeben sich acht mittlere Haushaltsgleichungen mit den mittleren Groflen fiir
die absolute und potentielle Temperatur, den Druck, die Dichte, die Feuchte und den drei
Windkomponenten. Zusétzlich treten aber noch 31 weitere (aus den bereits genannten
Groflen bestehende) Varianzen, Kovarianzen, turbulente Flussdichten und weitere mittle-
re Produkte aus Fluktuationstermen auf (Kraus [2008]). Das Problem besteht nun darin,
dass die Anzahl der neuen Variablen die Anzahl der zur Verfiigung stehenden Gleichungs-
systeme libersteigt. Das System ist somit nicht geschlossen und es miissen Losungen gefun-
den werden, um die unbekannten Variablen zu beschreiben. Die Anzahl der Gleichungen
und ihrer Unbekannten kennzeichnet dabei den SchlieBungsgrad des Systems. Der Schlie-
Bungsgrad nullter Ordnung beschreibt die mittleren betrachteten Groflen ohne zusatz-
lich vorkommender Turbulenzterme. Fiir SchlieBungen erster Ordnung treten zusétzliche
mittlere Produkte aus zwei Schwankungstermen, die Momente zweiter Ordnung, auf. Um
das System zu schliefen, bedarf es prognostischer Gleichungen fiir die Momente zweiter
Ordnung, welche jedoch zu neuen unbekannten Grofien, den Momenten dritter Ordnung,
fithren. Da dieses Vorgehen nicht zur Losung sondern zu immer weiteren neuen Variablen

fithrt, muss ein anderer Losungsansatz fiir die unbekannten Groéfien gefunden werden.

1.5.1. Die Boussinesq-Approximation

In einem Fluid werden Fluktuationen des Druckes in Bezug auf die Dichte- und Tempe-

raturschwankungen als sehr klein angenommen,

g

/ T/ /
<<:7 IO:
T 7

S

und damit vernachlassigt, wodurch auch die mit den Druckschwankungen einhergehenden
Dichteschwankungen nicht beriicksichtigt werden miissen. Fiir diesen Fall ergibt sich fiir
die Kontinuitéatsgleichung, dass die Geschwindigkeitsdivergenz verschwindet und somit die
Stromung inkompressibel sei.

Dichteschwankungen, die durch Temperaturfluktuationen auftreten und dabei direkt den
Auftrieb in einer Stromung bestimmen, diirfen hingegen nicht vernachlassigt werden. Tritt
also p’ mit der Schwerebeschleunigung ¢ als Produkt auf wie im Auftriebsterm der Bewe-

gungsgleichung, muss dieser Term berticksichtigt werden.

1.5.2. Der Gradientansatz und die Theorie des Mischungsweges

Der Gradientansatz beschreibt die Proportionalitat einer turbulenten Eigenschaftsfluss-
dichte zu dem Gradienten der gemittelten Eigenschaft. Als Proportionalitatsfaktor wirkt

der turbulente Diffusionskoeffizient K¢, welcher von Variable zu Variable verschieden ist


knoth
Hervorheben
dies hat nichts mit der Schließung zu tun
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und multipliziert mit der Dichte einen Austauschkoeffizienten ergibt.

— o0&
u,E' = —Keg—
k & ox k
Damit schreiben sich die vertikalen turbulenten Impulsfliisse, der turbulente Fluss latenter

und sensibler Warme wie folgt:

N ou
i = i 2L
z
- ov
—pw'v' = pKMa—U )
z
— 90,
—pepw't)], = pcpKHg ,
N Jq
—pLw'q = pLKE—q
0z

Fiir positive Diffusionskoeffizienten ist die turbulente Stromung dem Gradienten entgegen
gerichtet.

Begriindet wird dieser Ansatz dabei iiber die Theorie des Mischungsweges. So erhélt man
folgende Beziehung fiir Teilchen, die sich bezogen auf eine Hohe z durch Turbulenz um eine
Schwankungshohe I’ bewegen und somit auch kleine Eigenschaftsénderungen hervorrufen.
OF

Voraussetzung ist, dass die Anderung linear verlduft und ihrerseits keine Anderungen
durch Vermischungen oder andere Storeinfliisse erfahrt. Zur Umschreibung der turbulen-
ten Vertikalgeschwindigkeit w’ kann man laut [Stull [1988] und [Foken| [2006] annehmen,
dass w’ proportional zur Horizontalgeschwindigkeit u’ ist, also w’ = const. u/. Nach |Kraus
[2008] ist dies jedoch nicht so einfach moglich. So schreibt dieser, dass man iiber die
Bildung der Streuung sowie bei Vorhandensein von isotroper Turbulenz in der Prandtl-
schicht, die Streuung fiir den Vertikalwind o, = \/ﬁ proportional zu der Streuung des
horizontalen Windes o, = \/ﬁ = \/ﬁ g—f‘ in Abhéngigkeit eines Stabilitéatskoeffizienten

wl fir die Kovari-

Sstab Setzen kann. Unter Verwendung eines Korrelationskoeffizienten 7,

anz der Windgeschwindigkeit zum Mischungsweg erhalt man eine neue Lange ¢ fiir den

Mischungsweg

ou

0z

, mit 0'1:\/l/:2

71— wl 2
—w'l" =1, Sstap0u01 = Lz




10 1. Die Atmospharische Grenzschicht

wodurch man den Diffusionskoeffizienten in folgender Form schreiben kann:

du

Ke=—wl = |5

Prandtl beschrieb als einer der Ersten die Theorie des Mischungsweges und fand heraus,
dass fiir eine Stromung in der Nahe einer Wand der Mischungsweg ¢); um den Faktor 0.4
proportional zum Abstand zur Wand ist. Dieser Faktor ist die von-Karmén-Konstante
k. Unter Einbeziehung des in Kapitel bereits erwahnten, in einer neutralen Prandtl-
Schicht geltenden logarithmischen Windgesetzes ergibt sich der Diffusionskoeffizient

fiir den Impulsaustausch zu:

ou ou
KM = g?\/l E = k272 % = RZUx
Die turbulenten Flisse schreiben sich damit nun:
ou
—w! = Hu*alzz =u; (1.11a)
Ky a0,
—w'l = — . , 1.11b
W Ky v Olnz ( )
Kg oq
—w'q = — — 1.11
v Ky o Olnz ( °)

Da ¢ = kz nur fiir neutrale Schichtungen gilt, folgt fiir nicht-neutrale Verhéltnisse folgende
Stabilitatsbeziehung:

ly < Kz stabil geschichtet

lyr > Kz labil geschichtet

1.5.3. Der Bulk-Ansatz

Eine einfachere Moglichkeit die turbulenten Fliisse zu parametrisieren ist das Bulk-Verfahren,
bei welchem man die Gradienten durch Differenzen und die Diffusionskoeffizienten durch
Bulk-Transfer-Koeffizienten ersetzt. Die Flisse zwischen Boden z; und der Hohe z;, in

Bulk-Form lauten:

(@(z) — W(z0)) = “; In ("Z—z) . mita(z) =0 (1.12a)
(0u(zn) — Bu(z01)) = _;:Ij; % In (;_};> ’ (1.12b)

@len) — o) = L2000 (1) (1120
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Hierbei entsprechen zj, zor und zy, den Rauhigkeitshohen fiir die jeweilige Eigenschaft,
mit den Werten die sie am Boden annehmen wiirde. g—fl‘; entspricht der Prandtl-Zahl und
nimmt einen Wert von etwa 0.74 an. Die Proportionalitatsfaktoren zu sind die
Bulk-Transferkoeffizienten, auch als Widerstandsbeiwerte bezeichnet. Diese sind von der
Stabilitat der Schichtung abhangig. Die folgenden Formulierungen gelten hierbei nur fiir
neutrale Schichtungen und laut [Foken| [2006] bei nicht-neutralen Verhéltnissen ausschlief3-

lich fiir die unterste dynamische Randschicht.

cn :'1—2 7 (1.13a)
Zh
=(2)
20
Ky K2
cy K , (1.13Db)
Zh Zh
In <—) In (—>
<0 20T
cn = K (1.13c)

C}; und C}, heiflen auch in dieser Reihenfolge Stantonzahl und Daltonzahl. Diese werden
meist gleichgesetzt (C}, = C}). Der Kehrwert aus den Widerstandskoeffizienten und der
Windgeschwindigkeit beschreibt den atmosphéarischen Widerstand.

Die turbulenten Fliisse fiir Impuls, Wéarme und Feuchte schreiben sich nun in folgender

Form:

Tow = pCPu(zp)? (1.14a)
—peyw'0, = pe,Cli(zn) (0u(21) — 0u(20r)) (1.14b)
—pLw'q’ = pLCyu(zn) (7(2n) — q20q)) (1.14c)

1.6. Monin-Obukhovsche Ahnlichkeitstheorie

Um die bisher betrachteten turbulenten Fliisse sowie deren Transferkoeffizienten berech-
nen zu konnen, ist man auf den neutralen Fall angewiesen, da es fiir nicht-neutrale Félle
bislang keine Losung gab. Uber die von A.S. Monin und A.M. Obukhov entwickelte Ahn-
lichkeitstheorie ist es jedoch gelungen Stabilitdtsmafle zu finden um die Zustandsgrofien
auch fiir stabile und labile Verhaltnisse zu ermitteln. Mittels einiger vereinfachender An-
nahmen kann man den mittleren Zustand in der Prandtl-Schicht tiber die fiinf voneinander
unabhangigen Variablen Hohe z, Rauhigkeitshohe 2y, Schubspannungsgeschwindigkeit wu.,

1

dem turbulenten Warmefluss Hp, 1017 = w'¢0!, und dem Auftriebsparameter g/60, be-

schreiben. Das Buckingham-Theorem erméglicht es wiederum, die Anzahl der fiinf Varia-
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blen auf die zwei dimensionslosen, voneinander unabhéngigen Variablen ( = z/L, und

Co = 20/ L. zu verringern. L, ist hierbei die dimensionslose Obukhov-Lénge.

3

L,:= —g—* (1.15)
k=—w'0!
91}0

¢

Die Ahnlichkeitstheorie besagt nun, dass ”‘alle dimensionslosen Kenngrofen der Prandtl-
Schicht [...] nur von z/L, und zy/L, abhéngig (sind)”’ (Kraus| [2008]). Nach Anwendung
dieser Theorie schreiben sich die dimensionslosen Gradienten der Zustandsgroflen fiir den

Impuls, die Warme und die Feuchte (aus|l.11)) iber die universellen Funktionen wie folgt:

ou a0, g
9z Kn 9z Ke 92
= == == 1.16
Kz e Kz
Dabei geht man meist von ¢y = ¢g aus und schreibt fiir 6, = _wly und ¢, = _wd oy

UxK Ux K

verschiedenen Experimenten wurden die universellen Funktionen, die als Dyer-Businger-

Gleichung bezeichnet werden, zu

oum (€) = (1+60¢)
o (C) = vu

} stabile Schichtung, ¢ > 0

labile Schichtung, ¢ <0

bestimmt. Fiir den Koeffizienten o wurde ein Wert von 16, fiir 5 ein Wert von 5 ermit-
telt. Unter Verwendung des Bulk-Ansatzes in den Gleichungen ({1.16)) ergeben sich neue

stabilitatsabhangige Funktionen aus der Integration von ¢y und ¢g zu

s (¢, o) Z/Zh ! _;OMdz , (1.17a)

20

1t (G, o) = / Rt 2P (1.17b)

20

und unter stabilitdtsabhangiger Betrachtung zu

Par (€)=~ B(C— ) } stabile Schichtung,
Pp (¢, C) =Pur ¢>0
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- [1+(1—a<’)i] [1+ (1—ac)? )
M »§0) — 1 1
[1 + (- O‘CO)4] [1 +(1- O‘CO)Z} labile Schichtung |
—2a1rctan(1—ozg)%4—2&1“ctan(1—ozCo)i (<0
1t —aC)?
¢ ) =2 1
1 (¢, o) 1+(1—06C0)§ )

Aus oy = pg folgt auch &y = Pp.

Fiir die dimensionslosen, stabilitdtsabhéangigen Transferkoeffizienten erhalt man die neue

Formulierung:
(2

Cg =— = (118&)
In (ﬁ> — @y (Chs Co)
L <0

KH

CP =— - KM’{ - (1.18b)
In (—h) — @7 (Chs Co) {ln (_h> — @ (G, COT):|
L <0 i 20T

1.7. Die Methode nach Louis

Da die Fliisse u, und w'@, implizit durch die von den Fliissen abhingige Obukhov-Linge
L. festgelegt sind, entwickelte Louis| [1979] ein Verfahren, die vertikalen turbulenten Ober-
flachenfliisse iiber einen anderen Stabilitdtsparameter in der Monin-Obukhov-Theorie zu
parametrisieren. Setzt man hierbei die Gleichungen (|1.14)) mit den Transferkoeffizienten

aus (|1.18)) in Gleichung [1.15} erhélt man die Obukhov-Léange in verdnderter Form:

u?(zp) {hl (%) — Py (ChaCOT)}
[ (2) - ew )] e - ) 2
- [ln (;J_}LT) b (Ch’COT>1 mit Rip = i(e (zn) — 9_(20T))
* Ky 0, w*(zp)

Rip [ln (2—2) " (ch,g‘o)} e

Rip ist die Bulk-Richardson-Zahl und wird anstelle der Obukhov-Léange als Stabilitatspa-
rameter verwendet. Die Funktionen ®,; und ®; werden durch die entsprechenden Stabi-
litatsfunktionen F' ersetzt. Die Fliisse fiir den Impuls und der Warme ergeben sich nun

aus den Transferkoeffizienten fiir die neutrale Schichtung und den Stabilitatsfunktionen



14 1. Die Atmospharische Grenzschicht

F. In Louis [1979] wird dazu die Annahme getroffen, dass zy und zor gleich seien und

somit fur den Transferkoeffizienten des Warmeflusses C7; = ?—ZC’?) resultiert.

Tea = ngﬂ(Zh)QFM (Rig,zn/20) (1.19a)
—pe,w'8l, = pe,Cra(zn) (0,(21) — Ou(20r)) Fr (Rip, 21/ 20) (1.19Db)

Bei Betrachtung labiler bis fast neutraler Verhéltnisse (Rip < 0), unter Berticksichtigung,
dass fiir sehr kleine Werte von @ Rig nicht zu gro8 wird, ergibt sich nach |[Louis [1979]

folgende Formulierung fiir die Stabilitatsfunktionen.

Faon (Rim, onfz) = 1 — — 0108 it ¢ = C*CT,, b (Zh) v

M/H LB, 2p/20) = 1 — mit ¢ = -

/ 1+ ¢ |Rig|"? MIEE\ 2

Fir Fy, die Stabilitatsfunktion des Impulsflusses, wurde C* = 7.4 ermittelt und fir F),,
die Stabilitatsfunktion des Warmeflusses, ergab sich C* = 5.3. Fiir ¥’ wurde ein Wert von

9.4 bestimmt. Unter stabilen Bedingungen gilt fiir die F-Funktion folgende Beziehung:

/

_ b
FM/H = (1 + b,/RiB) 2 mit b” = 5

1.8. Turbulenzkriterien und Stabilitatsmaifle

Um die Stabilitat einer Schichtung zu untersuchen, ist es niitzlich Stabilitatsmafle zu fin-
den. Hierbei wird das Verhalten turbulenter kinetischer Energie einer Stréomung in Bezug
auf ihre thermische Produktion /Vernichtung zu ihrer dynamischen Erzeugung/Vernichtung

untersucht.

1.8.1. Die turbulente kinetische Energie

Die Haushaltsgleichung fiir die turbulente kinetische Energie erhéalt man aus der Differenz
der gemittelten kinetischen Energie der gesamten Stromung und der kinetischen Energie

der gemittelten Stromung. Die Haushaltsgleichung der TKE ergibt sich zu

OF 0 (_— —— OE 1ouy — —0u; —g o' \*
—+ — (mE+UFE—v— |+ = = ] 9L —
5 + Bz, (uk + U, V&Ck) +,5 B2t uku’(‘?xk —i—weve V(@m)

(2

Diese Gleichung beschreibt hierbei das Zusammenwirken verschiedener Einflussfaktoren

auf die turbulente Entwicklung einer Stromung.
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1.8.2. Die Fluss-Richardson-Zahl

Im Folgenden wird horizontale Homogenitét fiir eine horizontale Grundstromung ange-
nommen und der Dissipations- und Divergenzterm aus der TKE-Haushaltsgleichung ver-
nachlassigt. Aufgrund sehr kleiner Werte wird auch der Druckschwankungsterm aufler

acht gelassen. Die Haushaltsgleichung der TKE kiirzt sich damit zu folgender Gleichung;:

J— iwlgl
a_E — w/u/@_f_w’v/@ ]_ — v ’
ot 0z 0z —Ou — v
wu' — + wv'—
0z 0z

Das Verhéltnis von Produktion/Vernichtung von Energie durch thermischen Auftrieb
zur Produktion/Vernichtung von Turbulenz durch Schubspannungskrifte wird durch die

Fluss-Richardson-Zahl widergegeben.

eim
e w’u’@ + w’v’@
0z 0z

Aufgrund der positiven Definitheit des Schubspannungsterm bestimmt der Auftriebsterm
das Vorzeichen der Richardson-Zahl.

Sind Auftriebsterm und Schubspannungsterm im Gleichgewicht, so ist Rip = 1. Dieses
Maf wurde von Richardson als kritischer Wert betrachtet wurde. So besagt das Turbulenz-
kriterium von Richardson, dass fiir Rir < 1 die Stromung turbulent ist, und fiir Rip > 1
die Stromung laminar wird (Stull [1988]). Allerdings ergaben Messungen, dass bereits ab
einem Wert von Rip ~ 0.25 Turbulenz in der Atmosphére an Starke abnimmt. Hervor-
gerufen wird dies durch die zusatzliche reibungsbedingte Unterdriickung von Turbulenz,
die allerdings als Dissipationsterm e vernachlassigt wurde. Der mechanischen Produktion
von TKE wirkt jedoch immer die Dissipationsenergie entgegen. Ebenso diirfe nach Kraus
[2008] bei labiler Schichtung der Divergenzterm D nicht vernachlissigt werden.

Der Zusammenhang zwischen Energieerzeugung und der Fluss-Richardson-Zahl wird in
Tabelle noch einmal iibersichtlich widergegeben.

1.8.3. Die Gradient-Richardson-Zahl

Verbreitet wird die Gradient-Richardson-Zahl als thermischer Stabilitatsparameter in der
AGS eingesetzt (Garratt| [1992]). Diese erhélt man mittels der Gradient-Ansétze und einer
vereinfachenden Annahme, dass eine stabile Schichtung vorliegt und somit die Diffusions-

koeffizienten K, (fiir den Transport von Impuls) und Ky (fiir den thermischen Transport)
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00 — OF
0%5 <: —%w’&’) Rip N Beschreibung
<0 <0 >0 thermische und mechanische Pro-
labile Schichtung duktion von TKE
=0 =0 >0 reine mechanische Produktion von
neutrale Schichtung TKE
>0 0< Rip<l1 >0 mechanische Produktion von TKE,
stabile Schichtung g 00 Ju Ju
=— <wiu— +uwv—
6, 0z 0z 0z
Rip =1 =0 TKE verdndert Intensitat nicht,
i% - /@ 7 /@
0, 0z e T 0z
Rip > 1 <0 Vernichtung von TKE durch negati-
ven Auftrieb,
g 00 Ju Ju
s wu= Tord —
0,0z U, T 0z

Tabelle 1.1.: TKE in Abhangigkeit der Richardson-Zahl und der Schichtungsstabilitat un-
ter Vernachlassigung von Dissipation und Energiedivergenz

gleich seien (K = Kg).

=
QJ| QD
NS

Rig =
¢ o) (" ?

0z 0z
Fiir den labilen Fall (Ky > Kj) hingegen kann man die Gradient-Richardson-Zahl nicht

mehr fiir die Stabilitatsbetrachtung heranziehen. Es muss die Prandtl-Zahl Ifg—fl‘j hinzuge-

zogen werden, so dass sich wieder die Fluss-Richardson-Zahl ergibt:

K
Rip = K—ZR@'G
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1.8.4. Die Bulk-Richardson-Zahl

Die Bulk-Richardson-Zahl findet oft in numerischen Modellen Verwendung, da man an-
stelle der Differentialquotienten Differenzenquotienten benutzt, welches die Berechnung

durch Einfiigen diskreter Messwerte vereinfacht.

A, Az
(AT)? 4 (AT)?

. g
RZ = =
P






2. Modellbeschreibung

2.1. ASAM

ASAM steht fiir die Abkiirzung von All Scale Atmospheric Model und ist ein nume-
risches Modell zur Simulierung atmospharischer Prozesse auf globaler bis einschliefilich
lokaler Skala. Modelliert werden zum Beispiel das Stromungsverhalten in Strafenschluch-
ten, Transportprozesse oder chemische Prozesse. Entwickelt wurde das Programm am
Leibniz-Institut fiir Troposphéarenforschung in Leipzig und befindet sich zur Zeit noch in
standiger Weiterentwicklung. Es bietet verschiedene Auswahlmoglichkeiten an physikali-

schen Prozessen, Variablen und numerischen Berechnungsmethoden.

2.1.1. Geometrie und Gittergenerierung von Cut Cells

Physikalische Grolen werden im ASAM iiber ein kartesisches Gitter diskretisiert. Dabei
handelt es sich um ein verschobenes Arakawa C-Gitter (Horn|[2006]), in welchem die Vek-
torgrofien in der Mitte der Randflachen berechnet werden und Groflen wie die Temperatur,
der Druck oder die turbulente kinetische Energie, im Zentrum der Gitterzelle. Gegeniiber
den anderen Arakawa-Gittern werden laut |Horn| [2006] fiir Rechnungen in einem Arakawa

C-Gitter realistischere Ergebnisse erzielt.

) T, p, Tke,...

u,v Wind
v Wind

) uWwind

) ‘ ) ‘ )
I I I I
C D E

Abbildung 2.1.: Schematische Darstellung der Arakawa-Gittertypen A bis E



20 2. Modellbeschreibung

AuBerdem lasst sich im ASAM die Auflésung der Gitter erhohen oder herabsetzen und die
Gitter selbst in Blocke einteilen. Dies ermoglicht bei sehr rechenaufwandigen Prozessen

ein paralleles Rechnen iiber verschiedene Prozessoren.

Zur Generierung einer Geometrie iiber ein Gitter gibt es verschiedene Verfahren. Einer-
seits konnen die Gitterzellen in ihrer Form der Geometrieform angepasst werden, ande-
rerseits konnen die Zellen der Geometrie entsprechend geschnitten werden. Letztere ist
das Cutcell-Verfahren, in welchem die Schnittstellen zwischen Geometrie und Gitterzel-
len ermittelt werden und die sich daraus ergebende gemeinsame Schnittmenge ”heraus-
geschnitten” wird. Bei diesem Verfahren miissen daher die Volumina und Flachen der

angeschnittenen Zellen erneut ermittelt werden.
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Abbildung 2.2.: Beispielhafte zweidimensionale Abbildung eines Tales mit CutCells
(schwarz) und die der Geometrie angepasste Gitterzellen fiir die 7 Schich-
ten des Bodenmodell (braun gestrichelt)

Ein Algorithmus berechnet dabei die Volumina, Flachen sowie Flachennormalen der an-
geschnitten Gitterzellen in einem rekursiven Verfahren. Hierbei werden die Zellen, die
an die Geometrie angrenzen in kleinere Subzellen unterteilt. Danach wird unterschieden,
welche Zellen innerhalb oder auflerhalb der Geometrie liegen, wobei die Auflenliegenden
herausgeschnitten werden. Die Subzellen, welche immer noch durch die Geometrie ge-
schnitten werden, werden erneut in kleinere Subzellen geteilt und erneut auf ihre relative
Lage zur Geometrie untersucht. Dieser Vorgang wiederholt sich so oft, wie die maximale
Rekursionstiefe festgelegt ist. SchlieBlich werden die Volumina und Flachen der jeweiligen
Gitterzelle durch Integration tiber die Subzellen berechnet, wobei die berechneten Grofien

entsprechend der Rekursionstiefe mit Fehlern behaftet sind.

2.1.2. Abschattungsverfahren im Strahlungsmodell

Horn| [2006] implementierte ein Strahlungsmodell in das ASAM, welches unter anderem

neben dem tageszeitlichen Sonnenstand auch die durch die Topographie oder anderwei-



2. Modellbeschreibung 21

tig festgelegte Geometrien hervorgerufene Abschattung berechnet. Das implementierte
Verfahren nennt sich Raytracing, in dem fiir jede an die Geometrie grenzende Zelle ein
Strahl in Richtung Sonne geschickt wird. Trifft der Strahl jedoch vorher auf eine andere
Gitterzelle, wird die Zelle von der der Strahl ausging als schattiert markiert, indem der
ihr zugeordneten Variable 'shad’ der Wert Null zugewiesen wird. Ebenso verhalt es sich,
wenn der Strahl keine der benachbarten Zellen trifft, sondern direkt in den Boden verlauft.
Ansonsten wird der Zelle der Wert 'shad = 1’ zugeordnet, wenn der Strahl ungehindert

bis zur Blockgrenze verlauft.

=g —
A L L 1 .
1 </ 1] // =
o -
N LA 1 LTy
X\o 1 [ A ‘70/
N AP

Abbildung 2.3.: Vereinfachte Darstellung der Abschattung bei Orografie unter einem frei
gewahlten Sonnenwinkel

Ist ein Modellgebiet in mehrere Blocke unterteilt, so werden die Strahlen, die nicht auf die
Geometrie treffen, sondern auf direktem Weg die Blockgrenze erreichen, markiert, um an
den entsprechenden Nachbarblock weiterverschickt zu werden. Diese Information wird in
einer Variablen gespeichert. Sobald alle Blocke diesen Prozess beendet haben, werden die
Informationen ausgetauscht, welcher Block von seinen Nachbarblocken Strahlen erhélt.

Dieser Nachrichtenaustausch wird realisiert via MPI (Message Passing Interface). Eine

genauere Erliuterung findet man in 120006].

2.1.3. Die virtuelle potentielle Temperatur

Im ASAM wird anstelle der potentiellen Temperatur die virtuelle potentielle Temperatur

nach Bryan und Fritsch [2002] verwendet. In Ermangelung einer allgemein verwendeten
Formulierung, die die Feuchte in numerischen Modellen berticksichtigt, entwickelten Bryan|
und Fritsch| [2002] ein Modell, das als MaBstab dienen soll fir andere Modelle, welche die

Feuchte in ihre Prozesse einbeziehen. Der Unterschied zu den meisten numerischen Model-

len besteht darin, dass man in den thermodynamischen Gleichungen bisher die spezifische

Warmekapazitat von Wasser und Wasserdampf vernachlassigt hat, indem man die spezifi-


knoth
Hervorheben
weiteres Hindernis (angeschnittene Gitterzelle)
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sche Warmekapazitat feuchter Luft der Warmekapazitat trockener Luft gleichgesetzt hat
(Cpmi & Cp, Comi = ¢, und damit R, = R;). Um eine moglichst genaue Anndherung an die
realen thermodynamischen Verhaltnisse zu schaffen, werden die sonst ignorierten Terme
nun in den Berechnungen beibehalten. Fiir die trocken-potentielle Temperatur ergibt sich

daraus folgende Form:

Dabei sind ¢y, und ¢,y die spezifischen Warmekapazitaten und R,, die individuellen
Gaskonstante feuchter Luft.

Coml = Cy + va& + cplﬂ )
Pd Pd
Pv Pl
Coml = Cp + Cpp— F+ Cpi—
? P ? Pd P Pd

Rm - Rd + RU& = Cpml — Comi
Pd

Die virtuelle potentielle Temperatur definiert sich nach dieser Methode folgendermaflen:

Ry pv
+Rdﬁd
1+ ee oL
+ +pd

pd

0,=10 =0R,

Uber die Erhaltungsgleichung der spezifischen Enthalpie und einigen Umformungen ge-

langt man zur Erhaltungsgleichung fiir den Warmefluss in Bezug auf die Gesamtdichte.

apep 8p8pu 4 Lvah - QLH ~ | Cpv Cpl
I g ) Zvph T xLH L v _ p
ot + or ep Pd CpmlT T Cpml (QSH - Qph) Cpmi Qph
-\
~ (14 107) 1= Qs + Q) |

Qpn steht fiir die Warme, die fiir eine Phasenumwandlung aufgebracht werden muss und ist
in diesem Fall Null, da Phasenumwandlungen, wie bereits frither erwahnt, nicht einbezogen

werden.

2.2. Das Bodenmodell

Das Bodenmodell fiir das ASAM orientiert sich am Nonhydrostatic Regional Model LM
Doms et al. [2007]. So wurden die Bodentiefen z;, (in [m]) der k-ten Schicht (k = 1, ..., ksou)
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analog zum Bodenmodell TERRA_ML iiber die folgende Gleichung gewahlt:
2z, =0.01-3%D

mit der Anzahl der klimatologisch aktiven Bodenschichten kg,; = 7 und der Schicht-
dicke Az, = 2z, — zx_1. Unterhalb der siebten Schicht wird angenommen, dass keine
relevanten Temperaturanderungen stattfinden und die Bodentemperatur in dieser Tiefe
als konstant angesehen werden kann. Weiterhin wird angenommen, dass ab der sechsten
Schicht die Diffusionskraft gegentiber der Schwerkraft verschwindend gering ist und so-
mit der Wassertransport nur noch iiber die Schwerebeschleunigung stattfindet. Fliisse,
die durch horizontale Gradienten zwischen benachbarten Gitterzellen auftreten, finden in
diesem Bodenmodel noch keine Berticksichtigung. Dieses Modell beschreibt somit vorerst

nur vertikale Fliisse im Boden.

< Einfallende Strahlung

(
Evaporation des
%freien Bodens —
¢ w
A _
—_— 7y T * z= 0Ocm
_S ) - Sollt LB .. ... z= lcm
S.. A VWsonz T=FPN Lo b Tsonz - 7z= 3em

-z= 9cm

Q:
3
2 B R g
g\ --------------- s-°"-’4---$§----z=27cm
\4 TSoiI,S 3
®
Q
o
=}

Wassertransport durch Diff

---------------------------------------- ¢ -z=8lcm
Tsai
¢ ------------------------------------ s- I-G---¢- ------ 2=243cm
TSoil7
----- ¢ ¢z=729cm
Tm.—konstant

Abbildung 2.4.: Schematische Darstellung der Transportprozesse innerhalb und oberhalb
des Bodens

Zur vereinfachten Betrachtung der physikalischen Vorgange am Boden werden vorerst
Niederschlagsprozesse ebenso wie Phasenumwandlungen nicht in das Bodenmodell einbe-
zogen. Verdunstung findet somit nur tiber den Boden statt und iiber die Blattflichen der
Vegetation, die die Feuchte aus dem Boden iiber die Wurzeln aufnimmt. Die Eisphase

wird ebenfalls nicht betrachtet, da dies Phasenumwandlung einschlieflen wiirde.
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2.2.1. Die turbulenten Flusse am Boden

Die Formulierung der Fliisse am Boden erfolgt nach den Gleichungen von Louis (|1.19)
mit den Widerstandskoeffizienten aus (1.13]) und der Voraussetzung, dass zy # zor sei.

Tow = pCy Fy, (Rip, h/z) |[va|u(h) (2.1a)
—pc,w'0, = pc,CrFy (Rig, h/z0, h/20r) [Via| (04(h) — 0,(207)) (2.1b)
—pLw'q¢ = pLC}Fy (Rig,h/z, h/z0q) [Va| (q(h) — q(204)) (2.1c)

[Va| = Vu? + v? ist der Horizontalwind und es gilt C}'F; = C} Fy,.

Rip ist die dimensionslose Bulk-Richardson-Zahl in der Form:

9 (0 =0bsse) (h = 2)

Rip =
B tgsfc u? + v2

F,, und F}, sind die von der Bulk-Richardson-Zahl abhangigen Stabilitatsfunktionen, ba-
sierend auf der Formulierung des ECMWEF-Modells (ECMWEF| [1991]).

( 1 . .
. 50 Rin , fur Rig >0
V1t dRig
F, =
2b|Ri
1+ |i’33| - . fiir Rip <0
\ 1+SbcCgL{(%> —1} JVIRiz]
. 1
fiir Rig > 0
1+ 3bRigv1+ dRip s =
F, = .
1+ 3b|R/ZB| - , fiir Rip <0
1
1+3bcC’,’;[<%> —1} VIRiz]

\

Dabei sind b = ¢ = d = 5.0 freie Parameter und 2, = max (20, 2h.maex) die Rauhig-
keitshohe, die zur Vermeidung eines iiberméfligen Warmeaustausches bei zu grofien Rau-

higkeitslangen auf einen Maximalwert von zp, ;4. = 0.1m begrenzt ist (Doms et al.| [2007]).

Fiir den stationédren Fall mit |vy,| — 0 und der damit verbundenen negativ anwachsenden

Bulk-Richardson-Zahl (Rip — —o0) resultieren fiir die Stabilitdtsparameter der Ober-
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Abbildung 2.5.: Die Stabilitatsfunktionen in Abhéngigkeit von Rip unter Verwendung
eines Rauhigkeitsparameters von h/zy = 102

flachenfliisse
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1/2
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Somit verschwinden die Warme- und Feuchtefliisse am Boden bei reiner Konvektion nicht.

Der Impulsfluss jedoch wird aufgrund des zuséatzlichen Geschwindigkeitsterms Null.
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2.2.2. Die Temperaturgleichungen

Im tageszeitlichen Verlauf ergeben sich fiir die Temperaturkurven der bodennahen Luft-
schicht und den Bodenschichten unterschiedlich hohe Amplituden. Die Erwarmungsrate
in der obersten Bodenschicht besteht tagsiiber vor allem aus der durch die Sonnenstrah-
lung zugefiihrten Energie. Mit zunehmender Tiefe nimmt der Einfluss der Warmeenergie
aus der solaren Einstrahlung ab. Ab einer bestimmten Tiefe iberwiegt die Warmeenergie
aus dem Erdinneren der durch Warmeleitung zugefiihrten Energie soweit, dass man ab
dieser Schicht von einer konstanten Temperatur ausgehen kann. Fiir das in dieser Arbeit
betrachtete Bodenmodell entspricht die Tiefe, ab welcher eine konstante Bodentempera-
tur herrscht, unterhalb der Tiefe der siebten Schicht. Als konstanter Wert wird eine in
diesen Breitengraden (50°) vorherrschende durchschnittliche Temperatur von etwa 280K

gewahlt.

Obere Randbedingung

Die oberste Bodenschicht ist der direkten solaren Strahlung ausgesetzt und besitzt ge-
geniiber den unteren Bodenschichten den grofiten tageszeitlichen Temperaturgradienten.
Die Erwarmungsrate der ersten Schicht wird neben der Einstrahlung vom latenten und

dem fithlbaren Warmestrom bestimmt und berechnet sich wie folgt:

aiTsoil,l - 1 a aTsoil,l
ot pcoz {()\ 0z ) 4 (22)

AQ = Quir + Quif — 0Taisy — Qsr — LoQru (2.3)
Dabei sind Qg = —w'q’ der sensible Warmestrom und Qry = w'6, der latente Wirme-
strom aus Gleichung . Der Ausdruck 0Ty, , beschreibt die Ausstrahlung des Bodens

durch das Stefan-Boltzmann-Gesetz. ¢, ist die Warmekapazitat der Luft. Qg;, und Quy
sind jeweils die direkte und indirekte (diffuse) Einstrahlung in [Wm™?] in Abhéngigkeit

des Boden-Albedowertes aq;, und der Strahlungsintensitat.

Qair = (1 — aa) Radgi,
Qaif = (1 — aan) Rad iy

Qatb = [fotantQueg + (1 — frprant) Qsoit (Wioi)] steht fiir die Gesamtalbedo der Oberflache .

Die Bodenalbedo ay,;; beschreibt hierbei das vom Bodenwassergehalt und dem Landnut-

zungsparameter abhéngige Riickstreuverhalten nach Braun| [2002] in folgender Form:
Wsoil - Wres

Usoil (Wsoil> = Qb0 — WAQCLH)
sat — res
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Qg ist der Riickstreuwert fiir trockenen Boden und Aay, stellt die Differenz der Al-
bedo zwischen trockenem und feuchtem Boden dar. Beide Werte sind in Tabelle [B.4]
gegeben. Die Albdeo der durch Vegetation bewachsenen Fliche a,., wird analog zu den
Vegetationsparametern aus Braun| [2002] beschrieben. Damit berechnet sich a,., aus dem
jahreszeitlichen Maximum abziiglich der Differenz aus dem Maximum und Minimum der
Albedo in Abhéngigkeit einer Vegetationsfunktion Fy ..
Qe = Aueg” = (Queg” = Queg") Freg
Die Vegetationsfunktion ist allein abhéngig vom Jahrestag J;, an welchem die Berech-

nungen simuliert werden soll.

J;—210\1°
365

1 — cos (7r + 27
FVeg (Jd> =

2

L, ist die latente Verdampfungswérme und ergibt sich zu:
Lv = LvO - (Cpl - va>TAir .

¢y und ¢, sind die spezifischen Wéarmekapazitaten fiir Wasser und Wasserdampf bei
konstantem Druck, und Ly = 2.5 x 10% J kg™ der Referenzwert der latenten Verdamp-

fungswarme, den man unter isobaren Bedingungen bei 100°C und 1013hPa erhélt.

Die Temperaturgleichung in den klimatologisch aktiven Schichten

Die Erwarmung der Bodenschichten erfolgt iiber die Warmeleitung, welche neben der
Bodenbeschaffenheit auch vom Wassergehalt im Boden anhéngig ist, da eine Anderung
des Wassergehalt eine Anderung in der Warmekapazitit des Bodens bewirkt.

Die Temperatur in den klimatologisch aktiven Schichten berechnet sich nun iiber die

Wirmeleitungsgleichung wie folgt:

aizjsoil,k o 1 2 <)\8Tsoil,k) ’ (24)

ot E&z 0z

Nach Walko et al|[2000] wird der Temperaturgleichung ein Term hinzugefiigt, der den
Transport von innerer Energie durch den in Kapitel naher erlauterten Bodenfeuch-

tefluss einschlief3t.

aTvsoil k 1 a aT‘50il k
Ko A )
ot pc 0z

+ Eq} (2.5)
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8\11 o1 Veal E rans 5 E ot — I erc
Eq = (K;Soil% + ’fSoil) pwchsoil - 7k PwCw — 17k( pet £ )pwcw
z Puw Puw

Tsoir e ist die Temperatur in der k-ten Bodenschicht in [K], T,y ist die gemittelte Tem-
peratur aus der k-ten und der (k + 1)-ten Bodenschicht.! §; ;, ist das Kronecker-Symbol:

1firk=1,
0 fiir k # 1

Ok =

Der Warmeleitkoeffizient A und die volumetrische Warmekapazitat pc sind von der Boden-
textur abhéngige Variablen. Chen und Dudhial [2001] formulierten die Warmekapazitét
des Bodens pc aus der sich aus dem Anteil des trockenen Bodens, des Wassers und der in

den Poren verbleibenden Luft zusammensetzenden Gesamtkapazitat zu:
pc = Wsoilpwcw + (1 - Wsat) PoCo + (Wsat - Wsoil) PaCa

Dabei nehmen die volumetrischen Warmekapazitaten folgende Werte an: fiir Wasser p,,c,, =
4.18 - 10° J/(m?® K) und fiir Luft p,c, = 1298J/(m? K). Die Warmekapazititen von tro-
ckenem Boden pocg in Abhéngigkeit der Bodenklasse erhélt man aus dem in Anhang[B]in
Tabelle hinterlegten Werten. W, steht fiir den volumetrischen Fliissigwassergehalt
im Boden und Wy, fiir den von der Porengrofie und -verteilung abhéngigen maximal er-
reichbaren volumetrischen Bodenwassergehalt und entspricht dem Porenvolumen W, in
Tabelle in Anhang Bl Der Warmeleitkoeffizient A in Abhéngigkeit vom Feuchtepo-
tential im Boden W,,; ergibt sich nach Pielke| [1984] zu:

418 exp {—log; [100W 5| — 2.7}, logyo |100W ;] < 5.1
0.172, logy [100W,,;| > 5.1

W, steht fiir das Matrixpotential in der Einheit Meter, das die Kraft angibt, die das
Wasser durch Adhasionskréfte und der Kapillarwirkung der Poren im Boden gegen die
Schwerebeschleunigung in der Bodenmatrix halt. Das bedeutet, dass fiir hohe Bodenfeuch-
ten das Potential abnimmt und fiir sehr geringe Bodenfeuchten das Potential zunimmt.
Ui wird auch als Saugspannung bezeichnet. In der nach (Clapp und Hornberger| [197§]

parametrisierten Form schreibt sich das Matrixpotential wie folgt:

Wsoi -
l) (2.6)

\Ijsoi = \Ijsa
: ‘ (Wsat

!Der Index k wird im Folgenden weggelassen; alle Groen mit dem Index ’Soil’ entsprechen dabei der
Grofle in der k-ten Schicht.
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W, ist das Feuchtepotential bei Sattigung des Bodens und b* ist ein Clapp-Hornberger-
Parameter nach [Heise und Schrodin| [2001]. Die fiir das Matrixpotential charakteristische
S-Form (Braun| [2002]) in Bezug zum Bodenwassergehalt wird jedoch am besten durch die
Parametrisierung nach Van Genuchten [1980], basierend auf dem Mualem-Model [Mualem

[1976], widergegeben.
Wi — W\ % 1"
W = Wy | [ o2t —res —1 2.7
: ! (Wsat - Wres ) ] ( )

m =1—1/n und n = v+ 1 sind Parameter zur Porenverteilung. W, steht fiir den

residualen Wassergehalt im Boden. Die Werte fiir Wyu, 7 und W,es kénnen Anhang [B]

Tabelle [B.3] entnommen werden.

Eine Gegentiberstellung der zwei Parametrisierungsformen findet man in Abbildung [2.6
Als Beispiel wurden die Matrixpotentiale fiir Sand und Lehm berechnet. Deutliche Un-
terschiede zeigen sich bei vorherrschender Sattigung beziiglich der Bodenfeuchte. In der
parametrisierten Form nach Van Genuchten wird das Matrixpotential Null. Mehr Feuchte
kann der Boden nicht aufnehmen, die Kraft dem Boden Wasser zu entziehen verschwin-
det. Der Kurvenverlauf des Matrixpotentials nach Campbell hingegen nahert sich mit
zunehmender Bodenfeuchte asymptotisch einem Wert an. Um einige Potenzen hohere Er-
gebnisse erzielt das Matrixpotential nach Van Genuchten bei Austrocknung des Bodens
gegeniiber der Variante von Campbell. Verliert der Boden an Wasser, geschieht dies zuerst
vor allem in den gréferen Poren, da hier die Oberflachenspannung des Wassers geringer
ist als in kleinen Poren. Je weniger Feuchte im Boden vorhanden ist, umso mehr Kraft
muss aufgewendet werden, das Wasser zwischen den kleineren Poren zu entziehen. Van
Genuchten beriicksichtigt dabei einen residualen Gehalt an Feuchte im Boden, dem sich
die Potentialkurve asymptotisch anndhert. Auflerdem ist festzustellen, dass fiir geringere
Porengrofien auch die Unterschiede zwischen beiden Parametrisierungsformen umso klei-

ner sind.

Fiir die meisten atmosphéarischen Modelle, welche auf globaler Skala arbeiten, gentigen
die Funktionen nach Campbell den Anforderungen (Braun [2002]). Da das Ziel dieser
Arbeit jedoch die Modellierung von Grenzschichten im Bereich der Meso- bis Mikroskala
ist, und sich zwischen den Parametrisierungsansatzen nach Van Genuchten und Camp-
bell grole Unterschiede zeigen, die wesentliche Auswirkungen auf die bodenhydraulischen
Fliisse haben, werden im vorliegenden Bodenmodell die Funktionen nach Van Genuchten

verwendet (wegen ihrer realistischeren Werte).
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10000 : : . . .
! : | Van Genuchten (Sand) -------
Campbell (Sand) ======-
‘ : Van Genuchten (Lehm) ——
Campbell (Lehm) ——
1000 \ \ : .
100
T \
g
c
2 N
Q \
L i \
g
E [ .. \\‘ \
o RaCER. i —— -
T — - \
0.1
0.01 i
0 0.1 0.2 0.3 0.4 0.5 0.6

water content [m3/m3]

Abbildung 2.6.: Vergleich der Matrixpotentiale nach Van Genuchten und Campbell fiir
Sand und Lehm mit Bodenkennwerten nach Rawls

2.2.3. Der volumetrische Bodenwassergehalt

Wasserbilanz fiir den Interzeptionsspeicher

Fiir den Interzeptionsspeicher, definiert als eine infinitesimal diinne Schicht zwischen der
untersten Luftschicht und der obersten Bodenschicht wird die Feuchte am Boden W, [m)]
nach |Doms et al.|[2007] formuliert.

ow, Ei+ Lere

pr— 2-
ot Puw (2.8)

E; steht hier fiir die Evaporation des Interzeptionswassers und I, steht fiir die Versi-
ckerung in den Boden. Da Niederschlag im vorliegenden Modell nicht simuliert wird, gibt

es fiir den Interzeptionsspeicher keine Quelle, aufler der Bildung von Tau.

max (—&5Wy; filpo (Tsge)) » wenn Epe (Tige) < 0
Ei =9 Epot (Tse) , wenn Epp (Tsfc) > 0, Type > 273.15K
0 , wenn Typ. < 273.15K

(Wg + EQ—N) Lo wenn Ty, > 273.15K

v pw Tperc

Iperc —

0 , wenn Typ. < 273.15K
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Epot (Tssc) ist hierbei die von der Temperatur am Boden abhéngige potentielle Verduns-
tung, beschrieben in Gleichung . Tpere 18t eine Zeitkonstante und wurde in Doms
et al. [2007] mit 1000s gewahlt. f; ist der Anteil der Flache, der mit Interzeptionswasser
bedeckt ist.

W,
e 0.01;1.0 — —5.0; —2
fi = max exp max ( 0001 )]

Der Wassertransport innerhalb der Bodenschichten

Der Transport des Bodenwassers von der ersten bis einschliefllich der sechsten Schicht
ergibt sich zu einem Anteil aus dem Schweredruck und zum anderen aus dem durch Dif-
fusionskrafte hervorgerufenen, hydraulischen Druck. Unterhalb einer Tiefe von 243cm soll
der Wassertransport nur noch Richtung Erdinnerem erfolgen. Die Gleichung fiir den hy-
draulischen Transport des Bodenwassers wird durch das Darcy-Gesetz beschrieben ([Pielke
[1984]), welches besagt, dass der Wasserfluss durch ein poréses Medium proportional zu

dem hydraulischen Gradienten im Boden ist.

MWso 0 0
= - oil = \If 01 2
ot 0z {KS laz< o l+z)} (2.9)
Umformuliert ergibt dies die Richards-Gleichung (Smirnova et al. [1996]):
0 Soil 0 0 Soil
Vst _ 9 (p, M ' 2.1
8t 62 ( iff 62 + RSoil | 5 ( 0)
mit dem Diffusionskoeflizienten
a\I]Soil
Dig =KSoil =7
g ol a[ ! Soil

Der Proportionalitatsfaktor kg.; ist die hydraulische Leitfahigkeit in der Form nach

Campbell [1974], parametrisiert nach Clapp und Hornberger| [197§]

Wsoi 2b*+3
RSoil = Rsat (W l) 5 (211)
sat

wobei kg die hydraulische Leitfahigkeit bei Séttigung des Bodens in Abhéngigkeit des
Bodentyps ist. So schreiben (Clapp und Hornberger [1978], dass ihre Form der Parametri-
sierung der hydraulischen Leitfahigkeit nach fiir einen Clapp-Hornberger-Parameter
zwischen b* = 0.17 und b* = 13.6 und bei einer Bodenfeuchte nahe des Sattigungswer-
tes sehr genaue Werte liefert. Eine grofiere Genauigkeit und bessere Ubereinstimmung

mit experimentell ermittelten Daten liefert laut Braun| [2002] jedoch die hydraulische
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Leitfahigkeit nach Van Genuchten| [1980]:

1 qme 2

KSoil = Fisat —MM//SQZ__MM// (1 —~ [1 - (—Zf@jj??) m] ) (2.12)
Im direkten Vergleich zeigen beide Parametrisierungen der hydraulischen Leitfahigkeit
grofie Unterschiede, wie es in Abbildung 2.7 deutlich wird. Wie in Kapitel bereits flr
das Matrixpotential dargelegt, resultieren die Abweichungen voneinander hier ebenfalls
aus dem unterschiedlichen Einsatz des residualen Wassergehalts, welcher bei Campbell
keine Berticksichtigung findet. Dies fithrt vor allem bei einem volumetrischen Bodenwas-
sergehalt in der Néhe des residualen Wertes zu den grofiten Differenzen. Bereits bei einem
residualem Wassergehalt im Boden tendiert die Leitfahigkeit nach van Genuchten ge-
gen Null, wohingegen bei Campbell dies erst der Fall ist, wenn kein Bodenwasser mehr

vorhanden ist. Fiir das vorliegende Bodenmodell wird der Ansatz nach van Genuchten
verwendet, wie es in Kapitel bereits begriindet wurde.
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Abbildung 2.7.: Vergleich der hydraulischen Leitfahigkeit nach Van Genuchten und Camp-
bell fiir Sand und Lehm mit Bodenkennwerten nach Rawls

Untere Randbedingung fiir den Wassertransport

Wie zu Begin dieses Kapitels erlautert, iiberwiegt der gravitationsbedingte Wassertrans-

port ab der sechsten Bodenschicht dem Diffusiven und die Gleichung lautet:

MWen O
= e 2.1
ot 9z 5ol (2.13)
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2.2.4. Der Feuchtefluss am Boden

Der Feuchteaustausch zwischen Boden und Luftschicht setzt sich aus der Evaporation des

freien Bodens und der Evapotranspiration durch die Vegetation zusammen.

Nsoil,hydr

_wlql = QSH = Ebare + E ETrans,k
k=1

Evaporation iiber freiem Boden

Eine Parametrisierung zur Evaporationsrate tiber unbewachsenem Boden, die in sehr ge-
nauer Ubereinstimmung zu beobachteten Werten liegen soll, liefern [Noilhan und Planton

[1989] mit folgender Formulierung:

(hUQSat (Tsurf> - Qair)
RAtmo

Ebare = (1 - fplant) paier (214)

Der erste Klammerterm gibt hierbei die Flache an, die nicht mit Pflanzen bedeckt ist. Der
Pflanzenbedeckungsgrad fyan: wird analog zur Planzenalbedo av,y aus Abschnitt [2.2.2mit
den Werten aus Anhang [C| Tabelle berechnet. Der letzte Klammerterm in Gleichung
(2.14)) gibt die Richtung des Feuchteflusses aus dem Feuchtedefizit an. R 4y, steht fiir den
atmosphéarischen Widerstand, der im folgenden Abschnitt iiber die Transpiration naher
erlautert wird. Noilhan und Planton stellten fest, dass die Evaporationsrate der poten-
tiellen Evaporation entspricht, wenn der Wassergehalt Wg,; im Boden die Feldkapazitat
des Bodens Wy, iibersteigt. In diesem Zusammenhang héngt die oberflachennahe relative

Feuchte h,, vom Verhaltnis W1 zu Wy, wie folgt ab:

u

0.5 [1 — cos (lmﬂ . Wsoitg < Wie

1.6 Wy,
1.0 Wsoig = Wiye

Der Faktor 1.6 entspricht hierbei dem Unterschied zwischen dem Feuchtegehalt der bo-
dennahen Luftschicht und dem Wassergehalt in der ersten Bodenschicht (Viterbo und
Beljaars [1995]). Im Falle einer Taubildung (gsat (Tsurf) < Gair) wird die Evaporation auf
Null gesetzt, da Wasser sich zuerst im Interzeptionsspeicher sammeln soll und durch Per-
kolation in den Boden gelangt. Ist das Feuchtedefizit (huGsat (Tsurf) — Guir) < 0, trotz
Gsat (Tsurf) > Qair, S0 wird die Evaporation ebenfalls auf Null gesetzt.

Die Transpiration iiber die Pflanzen

Fiir den Transport von Wasserdampf aus der Vegetation in die Atmosphére wird die
Berechnung nach Doms et al. [2007] basierend auf Dickinson| [1984] ibernommen. Darin

wird die Annahme getroffen, dass die Evaporationsrate zwischen den Blattern und der Luft
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innerhalb des Pflanzenbestandes dem Feuchtefluss zwischen der Luft im Pflanzenbestand
und der Luft auflerhalb des Pflanzenbestandes entspricht. Zudem wird die Temperatur

der Blattflachen der Temperatur der Bodenoberflache Ty, ¢ gleichgesetzt.

RAtmo
(RAtmo + RFOIiage)

ETTans :fplantEPot (Tsurf)
Die potentielle Evaporation in Abhéngigkeit der Bodentemperatur T,

EPot (Tsurf> :pOqu‘Vh‘ (Qsat (Tsoil,l) - qmr> (215)

beschreibt die Transpiration durch das Feuchtedefizit zwischen der Hohe h und dem In-

terzeptionsspeicher am Boden.

Qsat (Tsurf) = Wngat (Tsoil,l) - (1 - Wg) Qair

Der atmospharische Widerstand, welcher in diesem Abschnitt den Widerstand zwischen
der Bestandsluft und der Luft auflerhalb des Pflanzenbestandes beschreibt, wird dem at-
mospharischen Widerstand zwischen Boden und Atmosphére gleichgesetzt, welcher bereits
in Kapitel als Kehrwert aus den Transferkoeffizienten und der Windgeschwindigkeit

formuliert wurde.

1

Ratmo = ————
Atmo Oqulvh’

Rrojiage steht fiir den Widerstand innerhalb der Vegetation.

Rrcafatmo 1
Rpotiage = Rrcafatmo + Rstoma LAl Ricafatmo
Rpeafatmo st der Blattwiderstand, der den Transport von Wasserdampf aus der Vegetation
in die Atmosphére durch turbulente Diffusion beschreibt. Fiir den Grenzfall der freien
Konvektion (|vy,| — 0) und damit u, — 0 findet der Wasserdampftransport jedoch nur
iiber Gasdiffusion statt, welche im Vergleich zur turbulenten Durchmischung um einige
GroBenordnungen geringer ist. Im TERRA ML wird als Minimum ein Wert von 107% m? /s

fiir die Leitfahigkeit bei Gasdiffusion angenommen.

-1

Ricofatmo = [max (C'v/u, 3 10797 ¢"=05

Die groflere Gesamtflache der Blatter gegeniiber der Fliache, die die Vegetation einnimmt,
macht es notwendig, einen Parameter, den Blattflichenindex LAI, einzufiihren, der die da-

mit verbundene gréflere Verdunstung aus den Blattflaichen beriicksichtigt. Unter Bertick-
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sichtigung der jahreszeitlichen Schwankungen, berechnet sich dieser analog zur Vegetati-

onsalbedo:
LAI = LAIyjar — (LAIngw — LAIN) Fyeg

Rstoma bestimmt den Widerstand durch die Stoma (Spaltéffnung in der Epidermis von
Pflanzenbléttern), iiber die der Gasaustausch mit der Umgebung stattfindet und durch

welche bei Verdunstung ein Sog entsteht, der das Wasser aus der Wurzel zieht.

-1

Rstoma = L?j (Ti - Ti) (FradFuater Fromp Fram)
Tmin = 150 s/m und 7,4, = 4000 s/m sind entsprechend der minimale und der maximale
Stomawiderstand. Im rechten Klammerterm sind die F-Funktionen, die die dufleren Ein-
fliilsse auf die Stomata beschreiben und Werte zwischen 0 und 1 annehmen, wobei 1 als
das Optimum definiert ist.

Der Einfluss auf die Stomata durch Strahlung wird durch die Funktion
Fqq = min (1 ; RadPAR/ RadPAR,cm)

ausgedriickt. Radp g steht hierbei fiir die photosynthetisch aktive Strahlung, die Lebewe-
sen mit Fahigkeit zur Photosynthese fiir diesen Prozess benotigen. Der spektrale Bereich
der durch das Chlorophyll absorbierten Strahlung erstreckt sich von etwa 0.4 bis 0.72 pym
und entspricht dem Bereich der fiir den Menschen sichtbaren Strahlung beziehungsweise
55% der Globalstrahlung, Radpar = 0.55Q)giobai-

Die Funktion F, .., beschreibt den Wasserentzug aus dem Boden durch die Pflanzen.

Foter = max (0 ; min {1 : M})
thp - prp

Wpuwp Steht fiir den permanenten Welkepunkt im Boden, ab welcher das Matrixpotential
so grof ist, dass die Saugspannung durch die Pflanze nicht mehr aufgebracht werden
kann, um dem Boden Wasser zu entziehen. wy,, driickt den Schwellwert aus, ab welchem
der Turgordruck in einer Pflanzenzelle abnimmt, das heiffit dass der osmotische Wert der
Umgebung grofler ist, als in der Pflanzenzelle und diese dadurch Wasser an die Umgebung
abgibt.

Wity = Wowp + (Wie — W) [0.81 4 0.121 arctan (Epot (Tsurf) — Epotnorm)]

Dabei ist Epotnorm = 4.75 mm/d. Der Einfluss, der sich aus der Umgebungstempera-

tur und Umgebungsfeuchte auf die Transpiration auswirkt, ist paramtrisiert durch die
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Funktionen Fi.p,, und Fjym, wobei im TERRA_ML Fj,,,,, = 1 gesetzt wird.

A (T, — T0) (Tong — Tom
Ftemp:maX<O;min|:1; (T3 0) (Tena 2)})

(Tend - T0>2

Tong = 313.15 K, Ty = 273.15 K und T5,, ist die Temperatur die in 2 Metern Hohe iiber
dem Boden herrscht, wird aber fiir dieses Bodenmodell mit der mittleren Temperatur der

untersten atmospharischen Gitterzelle Ty;, gleichgesetzt.

Der Entzug von Bodenwasser durch die Transpiration der Pflanzen geschieht hierbei nur
bis zu der Tiefe, in welche die Wurzeln reichen. Fiir die jeweiligen Bodenschichten k, wel-
che Wurzeln enthalten, ergibt sich fiir den Bodenwassergehalt dabei folgender Senkenterm

durch Transpiration:

Azk,Root ( WSoil,k ) Root
ZRoot WRoot

Etrans,k = Etrans

Hierbei sind Az poot die Schichtdicke der Bodenschicht, die Wurzeln enthalt. Wre ist

der mittlere Wassergehalt aus der bis in die Wurzeltiefe zg,,; reichenden Schicht.
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3.1. Zweieinfache Beispielrechnungen

Fiir die ersten beiden Modellbeispiele der vorliegenden Arbeit wurde eine quadratische
Flache von 1x1km und einer Hohe von 5km gewéahlt. Dabei wurden die untersten 500m
Hohe in 50 Gitterzellen je 10m aufgeteilt, die Hohen 500-1000m in 25 Gitterzellen je 20m.
In den Hohen von 1000-2000m wurden 25 Gitterzellen je 40m gewahlt. Die letzten 2000-
5000m erhielten 50 Gitterzellen mit je 60m Dicke. Der Fléache von Beispiel 1 wurde jeder
Bodenschicht 'sandiger Lehm’ und der Flache von Beispiel 2 wurde 'Lehm’ als Bodenklasse
zugewiesen. Fir beide Beispiele gelten gleiche Anfangsbedingungen. Die Simulationen
wurden anschaulich fiir 51° nordliche Breite und 12° 6stliche Lange gerechnet, mit einem

Profil, das von einer Radiosonde in Lindenberg am 6.Juni 2010 um 06.00Uhr gemessen

wurde.
5000 5000
4500 4500 /
4000 / 4000 /
3500 3500
3000 3000
E E
2 2500 £ 2500
[ [
(=} [=}
I I
2000 2000
N
1500 / 1500 7\
1000 / 1000 )
500 /J 500 <
0 0
285 290 295 300 305 310 315 0 0.002 0.004 0.006 0.008 0.01
potentielle Temperatur [K] relative Feuchte

(a) (b)

Abbildung 3.1.: Temperaturprofil (a) und Profil der relativen Feuchte (b) in Lindenberg
am 6.Juni 2010 um 6Uhr
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Aufgrund fehlender Messwerte wurden als Anfangsbedingungen fiir den Boden folgende

Startwerte gewahlt:

Bodentiefe [m| | Bodentemperatur [K] Bodenfeuchte [m?/m3]
0.01 290.5 0.20
0.03 290.5 0.20
0.09 290.5 0.20
0.27 290.0 0.18
0.81 289.5 0.18
2.43 288.0 0.12
7.29 288.0 0.12

Der Windbetrag zu Beginn wurde mit « = v = 5m/s gewéhlt. Es gelten periodische
Randbedingungen in x- und y-Richtung und feste Rénder fiir den Boden und den oberen
Rand. Eine Anderung des Sonnenstandes in Abhéngigkeit der Zeit und des geographischen
Standortes ist—mplementierfy Es wurden vier Simulationen durchgefiihrt entsprechend
der Anzahl der Kombinationen aus Boden- und Landklasse. So wurden fiir ’sandigen
Lehmboden’ und ’lehmigen Boden’ jeweils zwei Modelllaufe mit den beiden verschiedenen
Landklassen 'Graslandschaft’ und 'Nadelwald’ gerechnet. Die Ergebnisse dazu geben die
Abbildungen [3.2] und [3.3] wider.

Temperaturentwicklung

Mit aufgehender Sonne und zunehmender Strahlungsleistung beginnen sich die obers-
ten Bodenschichten aufzuwarmen. Aufgrund der molekularen Diffusion folgen die unteren
Schichten mit zeitlicher Verzogerung und abnehmender Amplitude. Bereits in einer Tiefe
von etwa zwei Metern lasst sich im Temperaturverlauf kein Tagesgang mehr erkennen.

Abgesehen von den verschiedenen Warmekapazitaten der Bodenklassen beruhen die Un-
terschiede in der Temperaturentwicklung im Boden auch auf den Parametern, die bei-
spielsweise den Sattigungsgrad oder den Feuchteentzug durch Pflanzen der jeweiligen Bo-
denklasse festlegen. Die Unterschiede der Feuchteparameter wirken sich somit direkt auf
die Evaporation, Transpiration und dem diffusiven und hydraulischen Wasserfluss aus
und somit auch auf den in Kapitel Gleichung beschriebenen Transport inne-
rer Energie. Da Wasser eine fast vierfach hohere Warmekapazitat aufweist als trockener
Boden und die Bodenfeuchte somit einen signifikanten Einfluss auf die Warmekapazitéit
des Bodens ausiibt, muss sich mit abnehmender Feuchte die Warmekapazitat des Bodens
verringern. Eine Verringerung der Bodenwarmekapazitat wiederum hat zur Folge, dass
die Bodenschichten schneller auf Temperaturunterschiede reagieren. So weisen in allen
Abbildungen in diejenigen Bodenschichten ein zunehmendes Temperaturtagesmaxi-
mum auf, die Wasser verlieren. Die Bodenschichten hingegen, die eine positive Bilanz der

Bodenfeuchte aufweisen, zeigen ein sinkendes Maximum ihrer Temperaturamplitude.
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Ersatztext
wird berücksichtigt. Als Grenzschichtmodell wird ein von Filaus entwickeltes Turbulenzmodell verwendet. 
Die Turbulenzkoeffizienten sind dabei eine Funktion der prognostisch ermittelten turbulenten kinetischen Energie und einer diagnostisch ermittelten Längenskala. 
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Abbildung 3.2.: Temperaturverlauf iiber 48 Stunden von (a) Lehmboden / Nadelwald, (b)

sandigem Lehmboden / Nadelwald, (c¢) Lehmboden / Graslandschaft, (d)

sandigem Lehmboden / Graslandschaft
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Abbildung 3.3.: Verlauf der Bodenfeuchte iiber 48 Stunden von (a) Lehmboden / Nadel-
wald, (b) sandigem Lehmboden / Nadelwald, (¢) Lehmboden / Grasland-
schaft, (d) sandigem Lehmboden / Graslandschaft
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In Bezug auf die unterschiedlichen Landklassen weisen die Beispiele fiir beide Bodenklas-
sen einen Temperaturunterschied im Tagesmaxmimum von 4-5K auf. Dies ist zum einen
zuriickzufithren auf die Evapotranspiration, als auch der leicht verschiedenen Pflanzenal-
bedo. Zum Anderen spielt jedoch der turbulente Energieaustausch eine weitaus groflere
Rolle in der Temperaturentwicklung der obersten Bodenschicht. Anschaulich zeigen dies

die Abbildungen [3.4] und Abbildung [3.4] stellt die Evaporation aus der ersten Boden-
schicht fiir alle 4 Beispiele dar.

3.5e-006

3e-006 ‘ S - ‘ ‘ ]

2.5e-006 o — —

2€-006 : e

1.5e-006 / \ o
1e-006 : / \ -
5e-007 5 3 :

I : \ Evaporation S4 L4 ------- ]
0

Evaporation [kg st m‘z]

Evaporation S4 L8 ——
Evaporation S5 L4
Evap?ration S5 L|8

6..9..12..15. 18..21. 24 27 .30

Zeit [Std]
Abbildung 3.4.: Evaporation aus der ersten Bodenschicht fiir die Bodenklasse 'Lehm’ (S5)
und ’sandiger Lehm’ (S4), vergleichend fiir die Landklassen 'Nadelwald’

(L4) und ’Graslandschaft’ (L8), beginnend um 06.00Uhr des 7.Juni nach
simulierten 24 Stunden

Durch die Parametrisierung der Evaporation nach Noilhan und Planton| [1989] Gl.
wird die am Boden herrschende Sattigungsfeuchte herabgesetzt. Infolgedessen findet kei-
ne Evaporation aus dem Lehmboden statt, da fiir die Feuchten nicht die notigen Werte
erreicht werden, um das grofler gewordene Defizit auszugleichen. Im Gegensatz dazu ver-
dunstet Wasser aus dem sandigen Lehmboden, da hier die Feuchtedifferenz geringer ist.
Dies ist einerseits auf die groflere Transpiration zuriickzufiihren, die der Luft Feuchte
zufiihrt, als andererseits auch auf die hohere relative Feuchte hu, die sich aus der gerin-
geren Feldkapazitat von sandigem Lehm im Vergleich zur Feldkapazitat von Lehmboden
ergibt. Damit zeigt das Beispiel 'Lehmboden’, dass abgesehen von den leicht voneinander
abweichenden Albedowerten der Pflanzen, nur noch die Rauhigkeitsldnge einen Einfluss

auf die Bodentemperatur hat.
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Abbildung 3.5.: Widerstandsbeiwert (oben), mittlere horizontale Windgeschwindigkeit
am Boden (mitte) und atmosphérischer Widerstand (unten) fiir die Bo-
denklasse 'Lehm’ (S5) und ’sandiger Lehm’ (S4), vergleichend fiir die
Landklassen 'Nadelwald” und ’Graslandschaft’, beginnend um 06.00Uhr
des 7.Juni nach simulierten 24 Stunden

So hat (kurzes) Gras mit einer Rauhigkeitshéhe von 3cm einen gréfieren atmosphérischen
Widerstand, der den turbulenten Energieaustausch unterdriickt, als Wald mit einer Rau-
higkeitshohe von 100cm (Vergleich Abb. . Deutlich wird dies bei der Lufttemperatur.
Durch die starkere turbulente Durchmischung ist die Luft iiber Wald tagsiiber warmer,

als iiber einer Graslandschaft und nachts entsprechend kalter.

Entwicklung des Bodenwassergehaltes

Infolge fehlender Niederschlagsquellen, ausgenommen einer moglichen Bildung von Tau,
haben die obersten drei Bodenschichten den grofiten Wasserverlust. Dies geschieht einer-
seits durch den gravitativen Wassertransport nach unten. Zum Anderen findet zusétzlich
noch ein diffusiver Wassertransport nach unten statt, der sich aus dem Feuchtegradienten
von 0.02m?/m?® zwischen der dritten und der vierten Bodenschicht ergibt. Desweiteren

erfolgt ein diffusiver Transport nach oben, der durch Evaporation aus der ersten Schicht
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und der dadurch entstehenden Feuchtedifferenz mit den darunterliegenden Schichten ent-
steht. Somit verlieren diese drei Schichten Wasser in zwei Richtungen. In der vierten
Schicht hingegen sammelt sich das Wasser, da der Feuchtefluss aus der vierten Schicht
wegen des sehr geringen Feuchtegradienten vorwiegend gravitativen Charakter hat und
gegeniiber dem Feuchtefluss aus der dritten Schicht minimal ist. Die darunterliegende
fiinfte Schicht verliert wiederum Wasser, vorallem aufgrund der groflen Feuchtedifferenz
zur darunterliegenden sechsten Schicht, ab welcher der Wassertransport nur noch durch
die Schwerebeschleunigung erfolgt. Aufgrund der zunehmenden Schichtdicke mit zuneh-
mender Tiefe ist der Feuchteertrag aus den oberen Schichten marginal.

Wegen des grofieren Blattflachenindexes (LATI) der Landklasse 'Nadelwald” wird iiber die-
ser Landklasse dem Boden mehr Feuchte durch Transpiration entzogen als iiber der Land-
klasse ’Graslandschaft’, trotz nahezu gleicher Wurzeltiefen. Vergleichend dazu seien die
Abbildungen und und die Abbildungen und genannt. In [3.3b und
wird auch der Einfluss der Evaporation auf die erste Bodenschicht ersichtlich, der zu ei-
nem groferen Wasserverlust in den Nachmittagsstunden fiihrt.

Die Unterschiede in den Bodenfeuchten der sechsten und siebenten Schicht sind nach 48
Stunden fast verschwindend gering. Die Ursachen liegen im fehlenden diffusiven Abtrans-
ports des Bodenwassers und der in beiden Beispielen nicht bis in jene Tiefen vordringenden

Wurzeln, die dem Boden weitere Feuchte entziehen konnten.

Vertikalprofile

Die folgenden acht Abbildungen [3.6al3.6d] und [3.7al3.7d| stellen die Vertikalprofile der mo-

dellierten Atmosphére dar, die sich aus dem verwendeten Turbulenzmodell des ASAM ein-

gestellt hat. Hierbei werden iibersichtshalber nur die Ergebnisse aus dem Beispiel 'sandiger
Lehm’ und ’Nadelwald’ fiir einen Modelllauf von 24 Stunden, beginnend um 06.00Uhr des

6.Juni, prasentiert.

Mit beginnender Erwérmung des Bodens wird durch den thermischen Auftrieb Turbu-
lenz erzeugt und die Luftschichten zunehmend auch in grofieren Hohen mit warmer Luft
durchmischt. Da in der bodennahen Luftschicht geringe Windgeschwindigkeiten herrschen,
bremst diese den Wind in hoheren Schichten (bis &~ 200m) erst ab. Zunehmend spielt je-
doch neben der thermischen Turbulenz auch die durch die Bodenrauhigkeit bestimmte
mechanische Produktion von Turbulenz eine Rolle, so dass mit der Zeit auch der boden-
nahe Wind an Starke zunimmt (Vgl. Abb. . Die anfanglich stabile Schichtung nimmt
dabei nach und nach einen leicht labilen Charakter an (Vgl. Abb. . Durch Evapo-
ration, Transpiration und der geringen Windstarke ist auch eine Zunahme der relativen
Feuchte in den unteren 200m innerhalb der ersten vier Stunden im Feuchteprofil verzeich-

net. Durch die starkere Durchmischung mit trockenerer Luft aus grofleren Hohen nimmt
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diese jedoch ab den Mittagsstunden wieder ab (Vgl. Abb. . Nach 12 Stunden hat die
Mischungsschicht eine Hohe von ungefahr 1700m erreicht, welche die Grenzschichthche
des Tages bildet. Bereits nach etwa zehn Stunden tiberwiegt jedoch die Ausstrahlung des
Bodens wieder und der bodennahe Temperaturgradient kehrt sich allméhlich um (Vgl.
Abb. , womit wiederum eine Zunahme der relativen Feuchte einhergeht (Vgl. Abb.
. Mit den sich umkehrenden Fliisse wird ebenso der bodennahen Wind abgebremst
(Vgl. Abb. . Es beginnt sich eine nachtliche stabile Grenzschicht auszubilden, die
bis 06.00Uhr des néchsten Tages (nach insgesamt 24 Stunden) eine Grenzschichthoéhe von
etwa 250m erreicht In dieser Schicht wird die Turbulenz durch negativen Auftrieb unter-
driickt. Gut zu erkennen ist hierbei auch die dariiberliegende restliche Mischungsschicht
vom Tag, in der die Gradienten, die sich am Tag ausgebildet haben, nur einer geringen

Anderung unterliegen.
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3.2. Beispielrechnung einer mit Wald umrandeten

ebenen Grasflache

In diesem Beispiel wurde eine Ebene mit den Ausmaflen 45x45km konstruiert. Es gel-
ten periodische Randbedingungen. Dem aufleren 5km breiten Rand wurde die Landklasse
"Mischwald” zugewiesen, der inneren 40x40km groflen Fliche die Landklasse Grasland-
schaft’. Im &uleren 10km breiten Rand wurde den Bodenschichten tiber alle Tiefen die
Bodenklasse ’sandiger Lehm’” und der inneren 35x35km groflen Flache iiber alle Tiefen
die Bodenklasse 'tonhaltiger Lehm’ zugeordnet.

Die Rechnung soll anschaulich fiir einen Starttermin am 6.Juni um 06.00Uhr, in 51° nordli-
che Breite und 12° 6stliche Lange, simuliert werden. Es wurden die gleichen Startwerte der
Bodentemperaturen und des Bodenwassergehalts gewahlt wie in Kapitel [3.1] Der Wind
betragt am Anfang u = v = 2m/s. Es wird eine zu Beginn trockene Atmosphére, d.h.

ohne jegliche Feuchte in der Luft, simuliert.

3.3. Beispielrechnung Tal-Ebene

Zur Simulierung thermisch angetriebener Talwinde wird sich in diesem Abschnitt auf die
Arbeit von Rampanelli et al|[2004] bezogen. Hierzu wurde der Ubergang von einer Ebene
in ein Tal konstruiert, wie in nachfolgender Abbildung dargestellt.

Die Topographie wird iiber die Gleichung

h(l’, y) = hvhz(l’)hy(y)

beschrieben, wobei die Tiefe des Tales tiber hy, = lkm festgelegt ist. Das Tal wird tiber

eine Kosinusfunktion der Form

1.0 , lz| > S, +V,
hy(x) =< 0.5 —0.5cos <7r|q”|s;lv’f> , Ve <l|x] < S+ Vs
0.0 , x| <V,

widergegeben, der Ubergang lings zum Tal iiber

hy(y) = 0.5 — 0.5 tanh <Si)

Yy

S, = 6km und entspricht der Lange des Abhanges in x-Richtung, V,, = 0.5km ist die halbe
Talbreite, S, = 8km steht fiir die Abflachung des Abhanges Richtung Ebene. Die Breite
des Modellgebietes misst 15km in x-Richtung und 200km in y-Richtung und den Koor-
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dinaten entsprechend -7.5km bis 7.5km in x-Richtung und -80km bis 120km in y-Richtung.

Ausgangstemperatur fiir die Simulation sind ©y = 300K mit einem Temperaturgradienten
von I' = 3.2K. Der Wind wird Anfangs Null gesetzt und sollte nach einige Zeitschritten
durch Konvektion ausgelost werden. Fiir die Rénder in x-Richtung (Ost-West-Rénder)
werden periodische Bedingungen festgelegt. Die Rénder in y-Richtung (Nord-Siid-Rénder)
sind offen. Im Gegensatz zu Rampanelli et al.|[2004] wird die Anderung des Sonnenstandes

und die daraus resultierende Abschattung durch die Orografie beriicksichtigt.
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Abbildung 3.6.: Temperaturprofil (a), Profil der relativen Feuchte (b), Windprofil der x-
Komponente (c¢) und Profil der turbulenten kinetischen Energie (d) im
Verlauf von 12 Stunden, beginnend um 06.00Uhr
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Abbildung 3.7.: Temperaturprofil (a), Profil der relativen Feuchte (b), Windprofil der
x-Komponente (c) und Profil der turbulenten kinetischen Energie (d)
im Verlauf von 12 Stunden, beginnend nach simulierten 12 Stunden (=
18.00Uhr)
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Abbildung 3.8.: Zuordnung der Landklassen und Bodenklassen fiir ein 45x45km grofies
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Abbildung 3.9.: Mittleres Temperaturprofil in einem 1-Stunden-Intervall aus der Mitte
des Modellgebietes, beginnend mit den Startwerten um 08.00Uhr
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Abbildung 3.10.: Mittleres Profil der turbulenten kinetischen Energie in einem 1-Stunden-
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Abbildung 3.11.: Dreidimensionale Darstellung eines Tals mit Ubergang in eine Ebene



A. Symbolverzeichnis

Variable Beschreibung Wert / Definition
b freier Parameter 5.0
v 94
v 0.50'
b* dimensionsloser Clapp-Hornberger Para-
meter
c freier Parameter 5.0
c’ 0.5
C* 5.3, 74
Cy Transferkoeffizient fiir den Wérmefluss bei
neutraler Schichtung
cr Transferkoeffizient fiir den Impulsfluss bei
neutraler Schichtung
Cy Transferkoeffizient fiir den Feuchtefluss
bei neutraler Schichtung
Cpl spezifische Warmekapaziat von Wasser 4190 J kg! Kt
Cp spezifische Wiarmekapaziit von trockener 1004 J kg=! K—!
Luft bei konstantem Druck
Cpmi spezifische Warmekapaziat von feuchter
Luft bei konstantem Druck
Cpu spezifische Warmekapaziat von Wasser- 2080 J kg=! K—!
dampf bei konstantem Druck
Co spezifische Warmekapaziit von trockener 717 J kg=! K—!
Luft bei konstantem Volumen
Coml spezifische Warmekapaziat von feuchter

Luft bei konstantem Volumen



52

Ov ol

Ebare

E

‘pot

Epot,norm

Etrans

Et'r’ans,k

f plant

Fy,

By,

Frad

Ftemp

Fwat

volumetrische Gesamtwarmekapazitat aus
den Anteilen des trockenen Bodens und
des in den Poren verbleibenden Wassers
und der Luft

freier Parameter

potentielle Evaporation iiber unbewachse-

nem Boden

potentielle Evaporation

normierte potentielle Evaporation
Evapotranspiration aus der Vegetation

Evapotranspiration aus den Wurzeln der
k-ten Bodenschicht

der Flachenanteil des Bodens, der mit Ve-

getation bedeckt ist

Stabilitatsfunktion, die zusammen mit
dem Transferkoeffizienten den Wider-

standsbeiwert fiir den Impulsfluss bildet

Stabilitatsfunktion, die zusammen mit
dem Transferkoeffizienten den Wider-

standsbeiwert fur den Warmefluss bildet

Stabilitatsfunktion, die zusammen mit
dem Transferkoeffizienten den Wider-
standsbeiwert fiir den Feuchtefluss bildet,
wobei gilt C'F, = CF,

Funktion zum Einfluss der Strahlung auf

den Stomawiderstand

Funktion zum Einfluss des Bodenwasser-

gehaltes auf den Stomawiderstand

Funktion zum FEinfluss der Umgebung-

stemperatur auf den Stomawiderstand

Vegetationsfunktion in Abhangigkeit des

aktuellen Jahrestages
Gravitationskonstante

der aktuelle Tag im Jahr

2.0

4.75 mm d—!

9.81 m s 2
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RAtmo
R,

RFoliage

Ry,

RLeafAtmo

Rmin
Rma:c

RStoma

R,

Raddir
Raddi f

Radpar

Radpapr crit

Diffusionskoeffizient fiir den Feuchtefluss
Diffusionskoeffizient fiir den Warmefluss
Diffusionskoeffizient fiir den Impulsfluss
Obukhov-Lénge [m)]

latente Verdampfungswarme
Referenzwert von L,

Leaf Area Index

Parameter zur Porenverteilung
Parameter zur Porenverteilung

direkte Einstrahlleistung

diffuse Einstrahlleistung

sensibler Warmefluss

latenter Warmefluss

atmospharischer Widerstand
individuelle Gaskonstante trockener Luft

Widerstand innerhalb der Vegetation, der
sich aus den Widerstanden Rpeqfatmo und

Rstoma zusammensetzt
individuelle Gaskonstante feuchter Luft

Blattwiderstand, der den Wasserdamptf-
transport zwischen Vegetation und Umge-

bungsluft regelt
minimaler Stomawiderstand
maximaler Stomawiderstand

Stomawiderstand, welcher die Transpira-

tion der Pflanzen reguliert

individuelle Gaskonstante von Wasser-

dampf
einfallende solare Direktstrahlung

an Gasen und Luftpartikeln gestreute

langwellige Diffusstrahlung
Photosynthetisch aktive Strahlung
kritischer Wert fiir Photosynthese

Lyo— (cpp — )T
2.5 x 105 J kg

1-1

Y+1l=5+1

287 J kg ! K~

150 s m™!
4000 s m~!

462 J kg~! K

0'55leobal
100 W m~2
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Rip
Rip
Rig
Qsat
Qair
Ty
Tom,
Tsoil e
Tend
T,

gc

Wres
Wroot

Wsoz‘l,k

Wsat
Wap
Zroot

A Zroot

Qglp

s0il

Bulk-Richardson-Zahl
Fluss-Richardson-Zahl
Gradient-Richardson-Zahl
Sattigungsfeuchte am Boden
Luftfeuchte

Temperatur am Gefrierpunkt
absolute Temperatur in 2m Hohe

Temperatur in der k-ten Bodenschicht

klimatologisch konstante Bodentempera-

tur

Windgeschwindigkeit in x-Richtung
Schubspannungsgeschwindigkeit
Windgeschwindigkeit in y-Richtung
Feldkapazitat des Bodens

Interzeptionsspeicher

permanenter Welkepunkt im Boden [m?

m 3]
Residualer Wassergehalt [m?® m ™3]

Wassergehalt der gesamten wurzelumfas-

senden Schicht [m? m™3]

Bodenfeuchte in der k-ten Bodenschicht
[m® m~?]

Sattigungsfeuchte im Boden [m* m™]

Porenvolumen im Boden [m® m™3]
Schwellwert des Turgordruckes im Boden
Wurzeltiefe [m)]

Dicke der Wurzelschicht [m]
Niederschlag

Albedo  zusammengesetzt aus dem
Rickstreuwert des freien Bodens und der

Vegetation

Albedo des unbewachsenen Bodens

273.15 K

3135 K

Anhang |B| Tabelle

Anhang |B| Tabelle

Anhang |B| Tabelle

=W,
Anhang |B| Tabelle

Anhang |B| Tabelle

B.1

B.1

B.3

B.1

B.1
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Qyeg

Rsoil

Rsat

\Ilsoil
\Ijsat

PoCo

Pair

PaCa

Pd

Po

Puw

PwCw

CENCECER

bS]

Albedo der Vegetation
van-Karman-Konstante

hydraulische Leitfihigkeit des Bodens [m
s

hydraulische Leitfahigkeit bei Sattigung
des Bodens [m s71]

Wirmeleitfahigkeit des Bodens [W m™!
K]

Matrixpotential des Bodens [m]
Matrixpotential bei Sattigung des Bodens
[m]

volumetrische Warmekapazitat von tro-
ckenem Boden

Dichte von Luft

volumetrische Warmekapazitat von Luft
Dichte von trockener Luft

Dichte von Wasser

Dichte von Wasserdampf

Dichte von Wasser

volumetrische Warmekapazitat von Was-

ser
Stefan-Boltzman-Konstante
potentielle Temperatur
virtuelle potentielle Temperatur

virtuelle potentielle Temperatur nach
Bryan und Fritsch| [2002)

0.4

Anhang |B| Tabelle

Anhang |B| Tabelle

1.293 kg m—3
1298 J K~ m~3
1.293 kg m—3
1000 kg m—3

B.3

B.1

0.598 kg m~2 bei 100°C und

1013.25 hPa
1000 kg m~3

41810 J Kt m™3

5.67 x 1078 W m—2K~*






B. Parameter zur
Bodencharakteristik

Bodenart i | e | wee | meew) | ¥
Sand 0.364 0.196 0.042 1.28-10° 3.5
sandiger Lehm 0.445 0.260 0.100 1.35- 108 4.8
Lehm 0.455 0.340 0.110 1.42 - 106 6.1
toniger Lehm 0.475 0.370 0.185 1.50 - 10° 8.6
Ton 0.507 0.463 0.257 1.63-10° 10.0
Torf 0.863 0.763 0.265 0.58 - 106 9.0
Gestein - - 2.10 - 10° -
Tabelle B.1.: Bodenkennwerte nach Doms et al.| [2007]
Bodewast | sy | ol | e | 10V | ey | 7
Sand 0.395 —0.121 0.0677 1760 1.74-10° 4.05
sandiger Lehm 0.435 —0.218 0.1142 341 1.34 - 108 4.90
Lehm 0.451 —0.478 0.1547 70 1.21-10° 5.39
toniger Lehm 0.476 —0.630 0.2498 25 1.23 - 106 8.52
Ton 0.482 —0.405 0.2864 13 1.09 - 108 11.40
Torf 0.863 —0.356 0.3947 80 0.84 - 10° 7.75

Tabelle B.2.: Bodenkennwerte nach Pielke| [1984]
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Bodesst | nity | el | s | e ’

Sand 0.415 0.044 5.94-107° —0.3715 1.884
sandiger Lehm 0.389 0.031 3.92-10°¢ —0.3715 0.413
Lehm 0.354 0.052 1.13-107° —1.3183 0.549
toniger Lehm 0.441 0.092 5.41-1077 —0.8913 0.549
Ton 0.451 0.075 1.01-107° —0.8511 0.288
Torf 0.863 0.110 8.0-107° —2.2909 0.129

Tabelle B.3.: Bodenkennwerte nach Rawls

Bodenart Qaib,o | Aarp

Sand 0.35 | 0.15

sandiger Lehm | 0.32 | 0.14

Lehm 0.30 | 0.13

toniger Lehm | 0.28 | 0.11

Ton 0.25 0.10

Torf 0.15 0.10

Tabelle B.4.: Riickstreuverhalten verschiedener Bodenarten aus Braun| [2002] nach Pielke
[1984]



C. Landnutzungsparameter

Landnutzungsart 20 Zroot Bewuchsflache Blattflachenindex
bl |l Ve | x| v
urbanes Land 1.00 0.6, 1.5¢ 0.10 0.05 4.70 0.10
Buschland 0.20 1.0, 3.1¢ 0.40 0.10 4.00 0.10
Savanne 0.15 2.0, 2.4¢ 0.80 0.20 3.00 1.00
Laubwald 1.00 1.0, 2.0¢ 1.0 0.00 6.00 0.00
Nadelwald 1.00 0.6, 1.8° 1.0 1.00 8.00 8.00
Mischwald 1.00 0.8, 2.4% 1.0 0.50 7.00 4.00
Ackerflache 0.50 0.8, 1.5° 1.0 0.50 5.00 0.20
Grasslandschaft 0.03 0.6, 1.5° 1.0 1.00 4.50 0.50

Tabelle C.1.: Pflanzenparameter nach |Doms et al.| [2007] und “Zeng| [2001]
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