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Zusammenfassung

Ausgehend von den hydrodynamischen Gleichungen wird ein Konzept entworfen,
um regionale Windsysteme {ber orographisch gegliedertem Gelinde mit Hilfe ei-
ner Ahnlichkeitstheorie zu beschreiben. Eine solche Ahnlichkeitstheorie verbindet
Beobachtungen in der Atmosphare, Messungen im Strémungskanal und numerische
Modellsimulationen zu einer verallgemeinerungsfahigen Beschreibung des regionalen
Windfeldes. Das Konzept wird auf Nachlaufstrémungen im Lee von Bergen ange-
wendet und aus den Ergebnissen Erklarungen fiir Strémungsphinomene im Ober-
rheintal abgeleitet. Das zur Uberpriifung der Hypothesen verwendete mesoskalige
Modell KAMM wird ausfiihrlich beschrieben.

Die fiir die Formulierung der Ahnlichkeitshypothese verwendeten dimensionslo-
sen Kennzahlen verbinden atmosphéarische Zustandsvariablen mit Formparametern
der Orographie. Deswegen sind sie zur Charakterisierung der klimatischen Bedin-
gungen eines Gebietes geeignet und erméglichen eine Ubertragung von Erkenntnissen

iiber mesoskalige Phianomene auf andere Gebiete.

Summary

Starting from the hydrodynamic equations a concept has been evolved describing
regional wind systems over complex terrain by applying a similarity theory. Such a
similarity theory combines observations done in the atmosphere, measurements in
tanks and numerical simulations to a more general description of wind fields over
complex terrain. The concept is applied to wake flows behind mountains and the
results are taken to explain flow phenomena observed in the upper Rhine valley. The
mesoscale model KAMM taken for checking the hypothesis is described in detail.
The dimensionless numbers taken for the formulation of the similarity hypotheses
combine atmospheric variables with form parameters of the orography. Therefore
they can be applied to characterise the climatic conditions of one region and to

transfere knowledge about mesoscale phenomena to other regions.



Inhaltsverzeichnis

1 Einleitung 3
1.1 Modelle in der Mesoskala . . . . ... .................. 6
1.2 Zur Klimadefinition . . . . . . . ... ... ... ... . ... ..... 10
1.3 Skalen . . . . . . . . e e e 10

2 Modellmiflige Beschreibung 15
2.1 Formulierung des Gleichungssystems . .. ... ... ......... 15

2.1.1 Die anelastische Approximation . . . .. ... . ... .. ... 17
2.1.2 Die hydrostatische Approximation . . . . ... ... ... ... 24
2.2 [Eigenschaften linearer Losungen . . . . . . ... ... ... ...... 26
2.2.1 Die Losungen in dimensionsloser Form . ... ... ... ... 27
2.2.2 Skalenabhingige Lésungen . . . . . ... ... ......... 30
2.3 Das nichtlineare Modell KAMM . . . .. . ... ... ......... 38
2.3.1 Die Reynoldsgleichungen . . . . ... .............. 38
2.3.2 Turbulente Schliefung . . .. ... ... ... ... ...... 39
2.3.3 Der Grundzustand . .. ... .. .. .. ... ... ... 42
234 Die Bestimmung des Druckfeldes . ... ............ 44
2.3.5 Die Randbedingungen . ... ... ............... 45

3 Mittlere Verteilungen von Windrichtung und Windgeschwindig-

keit 53
3.1 Synthetische Klimakarten der Windgeschwindigkeit und Windrichtung 54
3.1.1 Die Windrichtungsverteilung . . . . . .. ... ... ...... 35
3.1.2 Die Geschwindigkeitsverteilung . . ... ... ......... 56
3.1.3 Die raumliche Korrelation der Windgeschwindigkeit . . . . . . 60
3.2 Die Kanalisierung in einer linearen Beschreibung . . . . .. ... ... 61
4 Instationdre Windsysteme 69
4.1 Der externe Antrieb der iibergeordneten Skala . . .. ... ... ... 70
4.1.1 Bestimmung des Grundzustandes aus der operationellen nu-
merischen Wettervorhersage . . . . ... ... ... ...... 71
4.1.2 Bestimmung des Grundzustandes aus Beobachtungen . . . . . 73

1



4.1.3 Ein Anwendungsbeispiel: Simulation einer Episode und Ver-

gleich mit Messungen . . . . . ... .. ............. 78

4.2 Instationire Windsysteme durch interne Instabilitdten . . ... ... 82
4.2.1 Die Umstréomung eines Hindernisses . . . . . . ... ... ... 83
4.2.2 Die potentielle Vorticity . . . ... ... ............ 86
423 Die Vorticity . . . ... . .. ... . e 99
4.2.4 Das Brechen von internen Schwerewellen . . . ... ... ... 101

4.2.5 Vergleich der Modellsimulationen mit Messungen im Strémungs-

kanal . . . .. L 102

4.3 Nachlaufstromungen im Oberrheintal . . . . . ... ... ....... 103
4.3.1 Hinweise aus Beobachtungen . . . . . . . ... ... ...... 103

43.2 Simulation . . .. . ... ... ... 113

4.3.3 Simulierte Zeitrethe . . . . . . .. ... ... ... ... ... 121

5 Zusammenfassung und Folgerungen 123



1 Einleitung

Ein Vergleich von vertikalen Skalenlingen der Atmosphéire mit denen der Gebirge
auf der Erde zeigt, da die Erdoberfliche fiir die Atmosphére einen sehr rauhen
Untergrund darstellt. Die gréBten Gebirge erreichen eine Hohe, die der Dicke der
Troposphére entspricht, in der ein wesentlicher Anteil der Strémungsprozesse statt-
findet, die als Wetter bezeichnet werden. Typische Mittelgebirge erreichen noch 10
Prozent der Skalenhdhe einer isothermen Atmosphire (RT/g ~ 8,8 km). Deshalb
werden auch schon seit mehr als 60 Jahren dynamische Wechselwirkungen zwischen
der Atmosphére und der Erdoberfliche untersucht, wie es zum Beispiel Arbeiten zur
Phinomenologie und zur Theorie von Schwerewellen zeigen [79] [91] [128].

Dabei wurden in der Meteorologie von Beginn an verschiedene Skalen unter-
schieden und die zugehorigen Phinomene getrennt von einander untersucht, wie
Atkinson [8] in einem historischen Uberblick feststellt. Auf der einen Seite wurde
die Theorie synoptischer Systeme entwickelt, auf der anderen Seite wurden gleichzei-
tig schon Untersuchungen zum Transport und Ausbreitung von Luftbeimengungen
durchgefiihrt.

Die Gelandeformen bilden die markantesten Strukturen der festen Erdoberflache,
deren EinfluB auf die Stromung hier diskutiert werden soll. Fast alle mit der Gelande-
form verkniipften atmospharischen Phanomene besitzen gleiche Lingenskalen wie
die Orographie selber. Diese sind zumindest bei Mittelgebirgen wesentlich kleiner
als die Skalen synoptischer Phinomene in der Atmosphiére, die durch interne (baro-
kline) Instabilititen verursacht werden. Deshalb sind die hier diskutierten Prozesse
und Phinomene der Mesoskala zuzuordnen, wie spater genauer diskutiert werden
wird. Weiter folgt daraus auch, da§ diese Phinomene mit einer starken rdumlichen
Variabilitit der atmosphéarischen Felder verbunden sind, welche mit der Gelande-
form verkniipft ist.

Bei Kenntnis von Zusammenhéingen zwischen regionalem Klima und Gelande-
form ist es mdglich, fiir bestimmte Tatigkeiten des Menschens bevorzugte Gebiete
auszuwihlen. Damit erhalten die Wechselwirkungsprozesse, die spater diskutiert
werden, fiir viele Titigkeiten des Menschens eine Bedeutung. Die Variation im
Windfeld, des Niederschlags, der Lufttemperatur, und weiterer Parameter bestim-
men mit, ob ein Gebiet fiir eine landwirtschaftliche Nutzung oder fiir Baumafinah-

men geeignet ist. Sie beeinflussen direkt auch den Transport von Luftbeimengungen,
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was zum Beispiel bei der Planung von Standorten von Emittenten beriicksichtigt
werden muf.

Es werden hier Prozesse und Phinomene der Mesoskala 4 und + untersucht, da
vor allem sie fiir die Variabilitit des regionalen Klimas verantwortlich sind. Phino-
mene, wie zum Beispiel die Leezyklogenese, die sehr groBe Gebiete beeinflussen
kann, werden hier nicht diskutiert. Auch sollen hier alle Prozesse ausgeschlossen
werden, die vor allem mit der Variation der Landnutzung, der Bodenart und des
Bodenzustands verkniipft sind.

Die verbleibenden Phanomene lassen sich in thermisch induzierte und in mecha-
nisch induzierte Strémungsphinomene (8] einteilen. Zu den thermisch induzierten
Windsystemen gehéren Hangwinde und Berg - Talwinde, die durch Unterschiede in
der Temperaturverteilung iiber inhomogenem Gelinde verursacht werden. Sie sind
in orographisch gegliedertem Gelinde hiufig das offensichtlichste Phanomen und ha-
ben auch eine grofe Bedeutung fiir den Luftaustausch in einem Gebiet. Ein grofes
Interesse finden diese Phinomene auch, weil sie durch Anderung der Landnutzung,
zum Beispiel durch BaumaBnahmen, beeinflufit werden kénnen. Sie sollten deshalb
in der Regionalplanung beriicksichtigt werden.

Mechanisch induziert nach Atkinson [8] sind alle Phianomene, die durch die Um-
und Uberstrémung von Bergen erzeugt werden. Dazu gehoren Leewellen, der Fohn,
die Kanalisierung in breiten Talern und Nachlaufstrémungen, die hier einen Schwer-
punkt bilden. Im Unterschied zu den thermisch induzierten Phinomenen, die lokale
Antriebe besitzen, erhalten die mechanisch induzierten Phinomene ihren Antrieb
durch die iibergeordnete Skala in Form der grofraumigen Strémung. Sie sind das
Ergebnis einer Wechselwirkung zwischen der grofriumigen Anstrémung und der
Orographie.

Viele Sturmereignisse im Gebirge sind durch Leewellen verursacht, wie Klemp
und Lilly [75] beschreiben, und sind deshalb von groBem Interesse fiir die mesoskalige
Meteorologie. Lilly [84] vergleicht die Auswirkungen derartiger Stiirme mit tropi-
schen Wirbelstiirmen und weist darauf hin, daB sie im Randbereich grofer Gebirge
haufig auftreten. Als mesoskaliges Phanomen sind sie operationell nur schwer vor-
herzusagen, da sie erst in den regionalen Wettervorhersagemodellen aufgelost werden
kénnen. Da bei der Ausbildung dieser Stiirme auch noch ein nichtlineares Verhalten
dieser Schwerewellen eine Rolle spielt, auf das hier noch genauer eingegangen wird,
miissen auch Instabilitdten bei der Beschreibung beriicksichtigt werden.
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AuBer dieser regionalen Auswirkung haben Leewellen auch noch eine Bedeutung
fiir die globale Zirkulation [84] [14]. Sie verursachen einen wesentlichen Impulstrans-
port zwischen der hoheren Atmosphéire und der Erdoberfliche, so daB man in glo-
balen Wettervorhersage- und Klimamodellen auf eine gute Parametrisierung dieser
Prozesse angewiesen ist.

Wegen der durch die Orographie verursachten Variabilitat der meteorologischen
Felder konnen Beobachtungen an einem Ort in der Atmosphére ohne zusitzliche
Information, wie zum Beispiel weitere Beobachtungen, Modellvorstellungen oder
auch subjektive Erfahrungen, nicht weiter interpretiert, sondern nur (statistisch)
beschrieben werden. Aus einer einzelnen Beobachtung kann kaum auf die sie ver-
ursachenden Prozesse geschlossen werden. Es kann nicht beurteilt werden, ob die
beobachteten Strukturen durch Prozesse am Ort, in der Region oder in einer grofe-
ren Skala verursacht werden. Die Zuordnung eines Phanomens zu einer Skala ist
aber ein wesentlicher Schritt zur Analyse. Sie ist zum Beispiel notwendig fiir die
tagliche Wettervorhersage, bei der zunéchst vor allem grofirdumige Strukturen ana-
lysiert und von kleinrdumigen Phinomenen getrennt werden miissen.

Dieser Schritt der Zuordnung der beobachteten Strukturen setzt voraus, daf
man die sie erzeugenden Prozesse in den verschiedenen Skalenbereichen kennt und
hinreichend versteht. Fiir die groSiriumige Wettervorhersage steht ein weltweites
operationelles Mefinetz zur Verfiigung, dessen Dichte fiir die Erfassung einer be-
obachteten Stuktur, wie einer Zyklone, meist ausreicht. Es bleiben aber viele un-
erklirte Strukturen iibrig, die zu den kleineren, nicht aufgelésten Skalen gehéren.
Diese fiir die grofirdumige Wettervorhersage zunachst weniger wichtigen Prozesse
werden aber vom einzelnen Beobachter trotzdem wahrgenommen, der diese Skalen-
trennung nicht durchfiihren kann. Dabei kénnen diese kleinrdumigen Strukturen
dramatische Auswirkungen auf das Wetter an einem Ort haben, wie oben zitierte
Beispiele belegen.

Fiir viele Probleme der Meteorologie ist es deshalb wichtig, moglichst das ge-
samte Spektrum der Prozesse und Phinomene zu kennen. Vielfach ist es notwendig
zu wissen, ob es bevorzugte Gebiete oder Bedingungen fiir das Auftreten speziel-
ler Phinomene gibt, was die Moglichkeit ihrer Vorhersage eréffnen kann. Wenn
bestimmte regionale Phanomene in einem Gebiet haufiger auftreten, so kann man
sie als relevant fiir das regionale Klima ansehen. Wenn fiir ein Gebiet derartige

Phinomene erkannt worden sind, wird man versuchen, sie zu verstehen, und dabei
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auch versuchen, die Frage zu kliren, ob gleichartige Phinomene an anderen Orten
auftreten, wo sie zum Beispiel wegen fehlender Beobachtungen bisher nicht erkannt
worden sind.

Hier soll am Beispiel des Windfeldes im Oberrheintal versucht werden, derar-
tige an zwei Orten durchgefiihrte Beobachtungen mit Hilfe eines mesoskaligen Mo-
dells zu analysieren. Auf Grund der Modellergebnisse wird eine Hypothese iiber
Nachlaufstrémungen im Mittelgebirge formuliert. Unter Einbeziehung strémungs-
mechanischer Argumente sollen Kriterien fiir das Auftreten derartiger Phinomene
abgeleitet werden, um diese dann mit Beobachtungen und Modellsimulationen zu
testen. Dabei werden sowohl idealisierte als auch realistische Bedingungen herange-
zogen, um die Modellésungen durch Vergleich mit Labormessungen zu iiberpriifen,
und auch bei der Erklirung fiir das Verhalten von Nachlaufstrémungen in der At-
mosphére einen Beitrag zu liefern. Es wird gezeigt, da8 auch strémungsmechanische
Kennzahlen sinnvolle Parameter zur Beschreibung des regionalen Klimas sind, die
dann zur Ubertragung der hier gewonnenen Ergebnisse auf andere Gebiete dienen
kénnen, und die als objektive Kriterien zur Beurteilung des Auftretens von Phino-
menen, wie zum Beispiel der Kanalisierung in breiten Tilern, herangezogen werden
kénnen. Anhand der Diskussion des Windklimas im Oberrheintal werden sowohl
stationdre als auch instationire Bedingungen und Phinomene mit einem numeri-
schen Modell untersucht. Ein Ergebnis dabei ist, da durch interne Instabilititen
erzeugte Strukturen, die zur Mesoskala y gehéren, fiir das regionale Klima von Be-
deutung sind, eine Vermutung, die schon Héhndorf 1928 [69] bei seiner Analyse der
"Luftstrémung in der oberrheinischen Tiefebene bei westlichen Winden” formuliert
hat.

1.1 Modelle in der Mesoskala

Zur Bearbeitung derartiger Fragestellungen sind in der Meteorologie seit lingerer
Zeit fiir die lokale oder regionale Skala zunichst analytische Modelle entwickelt wor-
den. Aufbauend auf strémungsmechanische Methoden wird damit versucht, zumin-
dest fiir Teilaspekte Analysen zu liefern, vor allem dann, wenn Beobachtungen alleine
zur Analyse keine hinreichende Informationen liefern konnten. Beispiele dieser Art
sind die Hangwindmodelle von Prandtl [107], A. Defant und F. Defant [23], mit
deren Hilfe man die beobachteten Profile von Wind und Temperatur iiber geneigten
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Flichen verstehen kann. Die analytische Theorie der Hangwinde wurde bis heute
immer weiter entwickelt [35] [37] [78]. Auch fiir andere Prozesse und Phédnomene
sind analytische Modelle entwickelt worden, so zum Beispiel zur Beschreibung des
Einflusses thermischer Inhomogenititen, wie sie von Schidler [113] oder Schumann
[117] dargestellt werden. Wippermann [140] entwickelte eine analytische Beschrei-
bung der Kanalisierung in breiten Télern. Eine Vielzahl von analytischen Modellen
gibt es zum Problem der Hindernisiiberstrémung, sowohl zweidimensional als auch
dreidimensional. Haufig zitiert werden die Arbeiten von Lyra [91], in der der Ein-
fluB von Gelandestufen untersucht wird, oder von Queney [109], in der analytische
Losungen der Strémung iiber glatte Hindernisse beschrieben werden. Die Methode
der linearisierten Modelle wurde beziiglich des Einflusses von inhomogenen Dich-
teverteilungen von Zierep [145] oder Vergeiner [135] weiterentwickelt und auch auf
dreidimensionale Probleme angewendet, zum Beispiel von Wurtele [143] oder von
Smith [119] [120] [122]. Ziel dieser Arbeiten war die Diskussion der Dynamik der
Um- und Uberstromung von Bergen. Es wurden auch nichtlineare Lésungen fiir
einschrinkende Bedingungen gefunden, z. B. von Long [87] oder Drazin [27].

Diese analytischen Modelle erlauben die Beschreibung einzelner isolierter Pro-
zesse und der damit verbundenen Phanomene in Abhangigkeit einzelner externer
Parameter, die es ermoglichen, diese Prozesse zu klassifizieren und zu verstehen.
Aber diese Losungen gelten in der Regel nur fiir einschrankende, idealisierte Bedin-
gungen, deren Giiltigkeit im Einzelfall oft nicht eindeutig festgelegt werden kann.
AuBerdem laufen in der Atmosphére hiufig viele der genannten Prozesse gleichzeitig
ab, so daf die Ergebnisse dieser einfachen analytischen Modelle im Einzelfall nicht
anwendbar sind. Deswegen wurden mit dem Fortschritt in der elektronischen Da-
tenverarbeitung numerische Modelle erarbeitet, die mit zunehmender Kapazitdt der
zur Verfligung stehenden Rechner immer komplexer werden.

Je genauer jedoch die numerischen Modelle die Atmosphére beschreiben kénnen,
desto komplexer werden deren Loésungen, da es ja das Ziel dieser Modellentwick-
lungen ist, die Komplexitit der Atmosphire méglichst gut wiederzugeben. Dies
bedeutet aber, dafl diese Modellergebnisse zunéachst dhnlich schwierig zu verstehen
sind wie eine Messung in der Atmosphéare. Der wesentliche Vorteil jedoch gegeniiber
einer Beobachtung in der Atmosphére ist die Reproduzierbarkeit der Simulationen.
Erst derartige Modelle erlauben die Wiederholung einer Situation und entsprechend

auch eine Variation der Parameter, so dafl erst eine Modellsimulation mit einem
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moglichst komplexen Modell eine Arbeitsweise erlaubt, die einem Experimentator
im Labor méglich ist, ndmlich eine Wiederholung von ”Experimenten” bei gleich-
zeitiger Parametervariation und Vergleich der Ergebnisse. Dieser Weg erméglicht
die Uberpriifung von Hypothesen, die zum Beispiel auch mit Hilfe der zitierten
"einfachen” Modelle aufgestellt worden sind. Hier werden beide Modellkonzepte
verkiipfend angewendet.

Eine weitere wichtige Eigenschaft von Modellsungen ist die Vollstdndigkeit der
Lésungen innerhalb der Modellphysik. So erhilt man mit einer gleichméfigen raum-
lichen und zeitlichen Verteilung zueinander konsistente Werte aller notwendigen phy-
sikalischen Variablen, wodurch sich die Analyse einer Simulation im Vergleich zu
Beobachtungen wesentlich vereinfacht, oder diese erst méoglich wird. Auch sind die
Werte aus Modellsimulationen im Rahmen der Modellphysik frei von MeBfehlern.
Dabei darf natiirlich nicht vergessen werden, da Modelle in der Regel eine verein-
fachende Beschreibung der Prozesse beinhalten, bei der fehlerbehaftete Gréfien als
Rand- und Anfangswerte eingehen.

Viele Anwendungen mesoskaliger Modelle demonstrieren diese Eigenschaften der
Losungen. In vielen Féllen werden diese Modelle auf typische Situationen angewen-
det, wobei die Definition des "typischen” Falls meist von den Autoren mit subjek-
tiven Kriterien durchgefiihrt wird. AuBerdem beschrankt sich die Anwendung der
Modelle auf ein bestimmtes Gebiet, um einzelne, am Ort aufgetretene Phinomene
zu analysieren. Meist wird darauf verzichtet, die Ergebnisse so aufzubereiten, daf§
sie auf andere Situationen iibertragbar werden. Beispiele derartiger Untersuchun-
gen sind Simulationen von Kaltluftabfliissen in einem Moselseitental von Gro8 [57]
oder im Tal des Bush Creek von Leone und Lee [83] oder in der California Geysers
area von Yamada [144], um nur einige zu nennen, die dieselben atmosphirischen
Prozesse behandeln. Andere Arbeiten bemiihen sich, die Beobachtungen wahrend
eines Feldexperiments moglichst genau wiederzugeben, um sie besser analysieren zu
konnen, wie es zum Beispiel von Schliinzen [115] oder Adrian und Fiedler [6] gezeigt
worden ist. Auf das letzte Beispiel wird hier noch genauer eingegangen.

Eine Erweiterung der Anwendung zeigen Arbeiten, in denen die Auswirkungen
von Anderungen der Flichennutzung abgeschitzt werden, um planerische Entschei-
dungen zu unterstiitzen. In derartigen Anwendungen werden auch wieder ”typische”
Situationen definiert, um in diesen Situationen die Auswirkungen von Anderungen

der unteren Randbedingungen durch Vergleich von Simulationen zu zeigen. Bei-
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spiele sind Arbeiten von Grofl [58], Eichhorn [39], oder auch von Fiedler und Adrian
[50].

Der Versuch, synthetische Klimakarten zu konstruieren, wie es zuerst Wipper-
mann und GroB [142], dann Heimann [64] oder Adrian [3] gezeigt haben, ist eine
weitere Anwendung mesoskaliger Modelle in der regionalen Klimatologie. Heimann
verwendet allerdings ein vereinfachtes Modell, das die Simulation von lingeren Zeit-
reihen erméglicht, die dann wie {iblich, auch statistisch ausgewertet werden konnen.
In den anderen genannten Arbeiten wird versucht, simulierten stationaren Ein-
zelfillen Haufigkeiten zuzuordnen, die aus statistischen Parametern externer Mo-
dellparameter bestimmt werden. Dieser Ansatz setzt voraus, dafl die verwendeten
Modelldsungen eindeutige Funktionen der externen Parameter sind, was nicht immer

erfiillt ist, wie spater hier gezeigt werden wird.

Bei einer weiteren Gruppe von Modellanwendungen in der Mesoskala werden
einzelne isolierte Prozesse untersucht. In diesen Fillen gleicht die Arbeitsweise der
im Labor, bei der Experimente bei gleichzeitiger Verdnderung auferer Bedingun-
gen mehrfach wiederholt werden. Haufig dienen einfache Modellvorstellungen, ent-
wickelt aus einfachen Modellen, als Grundlage oder Arbeitshypothese, die mit Hilfe
der komplexen Modelle iiberpriift werden. Dieser Anwendungsbereich mesoskaliger
Modelle iiberdeckt den gesamten Skalenbereich, von mikrometeorologischen Prozes-
sen (Schadler [113], Schumann [116]) bis hin zu dynamischen Problemen der Ge-
birgsiiberstrémung. Letztere wurde schon frithzeitig untersucht, weil viele Aspekte
mit zweidimensionalen Modellen untersucht werden konnten, zum anderen weil viele
Erkenntnisse aus Experimenten und aus linearen Theorien existierten, wie oben
erwihnt worden ist. Hier sind Arbeiten von Clark, Peltier [18] [103], Lilly, Klemp
[85] [76], Durran, Klemp [30] [74] zu nennen, bei denen sowohl lineare Theorien
als auch Konzepte aus der Hydraulik als Hypothesen mit mesoskaligen Modellen

getestet worden sind, auf die spiter ebenfalls noch genauer eingegangen wird.

Diese Ubersicht iiber typische Anwendungen mesoskaliger Modelle zeigt, daB
bisher der Schwerpunkt der Anwendung mesoskaliger Modelle bei der mdglichst
genauen Beschreibung von Einzelfillen liegt. In dieser Arbeit wird ein solches Modell
zum Testen von Arbeitshypothesen eingesetzt, um die untersuchten Phidnomene

besser zu verstehen.



1.2 Zur Klimadefinition

Bei den genannten Prozefistudien wird vor allem der Einflul der Randbedingungen
auf die Modellosung diskutiert. Dabei stellt sich die Frage, wie weit derartige Pro-
zesse und zugehorige Phinomene klimarelevant sind. Um dies zu diskutieren, muf
hier eine Definition des Begriffs Klima folgen. Dabei soll keine neue Definition zu
den vielen in der Literatur existierenden hinzugefiigt werden, sondern es soll nur die
hier angewendete Definition des Begriffs Klima genannt werden.

Eine hier relevante Definition ist die von Leith [82] gewihlte Formulierung: Alle
Prozesse und Phianomene in der Atmosphare, die vor allem durch externe Parameter
und Randbedingungen bestimmt werden, gehéren zum Klima, alle durch Anfangs-
bedingungen bestimmten Prozesse und Phinomene gehéren zum Wetter.

In der globalen Skala beschreibt ein globales Zirkulationsmodell das Wetter, so-
lange die Losung noch mit den Anfangsbedingungen korreliert ist. Nach einiger Zeit
"vergifit” das Modell diese Anfangsbedingungen und die Lésung wird nur noch durch
die Randbedingungen und durch externe Parameter wie Sonnenstand, Orographie
usw. bestimmt. Im ersten Zeitbereich liefert das globale Zirkulationsmodell eine
Wettervorhersage, anschliefend liefert es eine Klimabeschreibung.

In der Mesoskala + liefert ein entsprechendes Modell wegen der dort charakteristi-
schen kurzen Zeitskalen meist eine Klimabeschreibung, da die Information iiber die
Anfangswerte sehr schnell verloren geht, wenn man von Trigheitsschwingungen ab-
sieht, die jedoch nicht unwichtig in dieser Skala sind. Ein mesoskaliges Modell wird
dann als Klimamodell verwendet, wenn damit die Reaktion der Modellatmosphare
auf duflere Zwangsbedingungen und auf Randbedingungen untersucht wird.

Die hier zitierte Klimadefinition ist sehr eng auf Modellkonzepte bezogen. Sie ist
deswegen nicht universell, wie viele andere Klimadefinitionen auch. Sie trennt aber
scharf zwischen der Beschreibung einer einzelnen Situation und der Analyse eines
Prozesses oder Phanomens in der Mesoskala. Dabei soll der Begriff Mesoskala, wie

er hier verwendet wird, jetzt auch genauer erliutert werden.

1.3 Skalen

In der Meteorologie wird zwangslaufig wegen der grofien rdumlichen und zeitlichen
Bandbreite atmospharischer Phanomene immer nur ein kleiner spektraler Bereich

untersucht. Auch die folgenden Analysen beschrinken sich auf einen kleinen raumli-
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chen und zeitlichen Ausschnitt. Deshalb ist es zu Beginn notwendig, die betrachteten
Skalen zu definieren, da die verwendeten Methoden von diesen Skalen abhéngen.

Eine hiufig zitierte Einteilung atmospharischer Skalen hat Orlanski [98] mit dem
Ziel vorgeschlagen, einheitliche Begriffe einzufiihren. Die hier zutreffende Langen-
skala wird in dieser Einteilung als Mesoskala v bezeichnet, die einen Bereich zwischen
2 und 20 km bezeichnet. Allerdings werden im folgenden auch solche Prozesse, wie
Tragheitsschwingungen nicht ausgeschlossen, die Orlanski ausdriicklich der Meso-
skala 3 zugeordnet hat. Fortak [53] unterscheidet deshalb in einem Skalendiagramm
zwischen mechanisch durch die Orographie induzierten Strukturen und thermischen,
konvektiven Strukturen.

Die Anwendung der von Orlanski vorgeschlagenen Zeitskala gestaltet sich schwie-
riger. Hier werden Prozesse betrachtet, deren Zeitskalen zwischen denen von inter-

nen Schwerewellen, die durch die Brunt — Viisald — Frequenz

- (18)
8 0=
bestimmt werden, und der Tagesperiode liegen. (g ist die Schwerebeschleunigung, 8
die potentielle Temperatur.) Zwischen beiden Zeitskalen liegt noch die der Tragheits-
schwingungen, die durch den Coriolis -~ Parameter f festgelegt ist. Dieser Skalenbe-
reich fallt nach Orlanskis Einteilung in die Mesoskala, in die synoptische und in die
planetarische Skala. Letzteres ist hier nicht sinnvoll, weshalb die hier verwendeten
charakteristischen Skalen und die daraus resultierenden dimensionslosen Kennzahlen
definiert werden miissen.

Es wird hier die Um- und Uberstromung von "mesoskaligen” Bergen untersucht,
wie sie in den typischen Mittelgebirgslandschaften, zum Beispiel in Siidwestdeutsch-
land, vorhanden sind. Alle verwendeten Skalen werden hier so festgelegt, daB sie fiir
diese Prozesse relevant sind.

Als Skala fiir die horizontale Windgeschwindigkeit U wird der geostrophische
Wind als ein sinnvolles Ma8i angenommen, der den grofiriumigen Antrieb fir die
betrachteten Stromungsprozesse beschreibt. Die Skala W fiir die vertikale Kom-
ponente der Windgeschwindigkeit wird vor allem durch die Hindernisneigung und
durch die Anstrémung festgelegt, so daf sie keine eigene Skala bendtigt sondern gut
beschrieben wird durch

W=U E,
a
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wobei H das Ma8 fiir die Hohe und a das Ma8 fiir die horizontale Ausdehnung der
Hindernisse ist. Das Verhiltnis f- ist also das Aspektverhéltnis der Hindernisse. a
wird weiter als horizontale Lingenskala verwendet. Die vertikale Lingenskala der
atmospharischen Variablen wird bei den hier gezeigten Analysen vor allem durch
die Ausbreitung interner Schwerewellen bestimmt, deren vertikale Skala durch U/N
festgelegt wird. Die Zeitskala wird ebenfalls {iber die Brunt - Viisila Frequenz mit
N-! abgeschétzt, in Anlehnung an Orlanski [98]. Der horizontale Druckterm wird
mit ‘E';—i skaliert. Die Dichteskala p, wird als konstant angenommen, da nur flache
Phénomene diskutiert werden sollen.

Ausgangspunkt fiir alle Betrachtungen bilden in dieser Arbeit die Navier — Stokes

Gleichungen,
av 1 2 "

die hier unter der Vereinfachung einer divergenzfreien Strémung angegeben sind
(siehe z. B. bei Landau und Lifschitz'[BG]). Daraus erhdlt man mit den oben
aufgefiihrten Skalen die Navier - Stokes Gleichungen in dimensionsloser Form mit
F=3U,w= @U{‘—f, t=IN"1, Vs =a 'V, z = é% und p =f,~££-:

- -
=

A _Ov le. k
F?‘E—FU-V;‘U+FT&W§= — EVp—ﬁ
_ %Exé‘
1+ o 1 Fr, 8%
t ROt R TFram (2)

Die Differentialoperatoren Vj, und Aj beinhalten nur die horizontalen Ableitungen.

In der Gleichung treten folgende dimensionslose Kennzahlen auf:

1. die Froude - Zahl i

Fr=—

Na
gebildet mit der horizontalen Langenskala,

2. die Froude - Zahl U

Frh_—_—-—
1

gebildet mit der vertikalen Lingenskala H,

3. die Rossby - Zahl v
RO = f_a.
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4. die Reynolds — Zahl

Re:—b—rf-

v

Hier sollen Geschwindigkeitsbereiche zwischen 1 und 10 m/s, horizontale Lingen-
bereiche zwischen 100 m und 100 km, und ein Bereich der Brunt - Viisila -~ Frequenz
zwischen 0,01 und 0,1 s~! betrachtet werden. Die Hindernishéhen sollen zwischen
100 und 1000 m liegen. Daraus ergeben sich Wertebereiche fiir die dimensionslosen

Kennzahlen von

10> Fr> 1074
10> Fry > 0,1
10° > Ro > 0,1

Die Reynolds-Zahl Re ist auch bei den vorliegenden Langenskalen so groff, daB die
viskose Reibung, wie bei fast allen meteorologischen Strémungsproblemen, zunachst
vernachlassigt wird.

Deshalb bleiben hier die drei dimensionslosen Kennzahlen Fr, Fr, und Ro zur
Charakterisierung der Stromung. Es stellt sich hier das Problem, wie empfindlich
die Strémung in den genannten Skalenbereichen von diesen Kennzahlen abhingt,
und damit auch die Frage, wie weit diese Kennzahlen als relevante Klimaparameter
angesehen werden kénnen. Bestimmen sie den Zustand des Strémungsfeldes in einer
Region, dann sind sie Klimazustandsparameter, mit denen das Klima klassifiziert
werden und auf dynamisch adhnliche Falle zuriickgefiihrt werden kann.

Die hier gewahlten Skalen beziehen sich auf das Problem der Hindernisum-
stromung, bei der Grenzschichtprozesse eine untergeordnete Rolle spielen sollen.
Deswegen treten hier auch keine Parameter wie eine Schubspannungsgeschwindig-
keit oder eine Rauhigkeitslinge auf. Damit soll hier darauf hingewiesen werden, daf
fiir atmosphérische Strémungen keine allgemeine Skalierung méglich ist, sondern
von der Problemstellung abhdngige Skalen verwendet werden miissen.

Aus der dimensionslosen Form der Bewegungsgleichung (2) folgen zwei einfa-
che Zusammenhiénge, die hier schon auf die Bedeutung der Kennzahlen hinweisen.
Zundchst kann man erkennen, daB bei kleinen Werten der Froude — Zahlen die
Strémung sich nahezu zweidimensional in horizontalen Ebenen verhilt, da die ver-
tikale Advektion als vertikal wirkende Kopplung klein wird. Dieses Verhalten ist

fiir die Erklarung von einigen Strémungsphdnomenen von Bedeutung, wie spiter
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genauer diskutiert werden wird. Bei groBen Werten der Froude — Zahlen werden
die horizontal wirkenden Advektionsterme, aber auch die horizontalen Druckterme,
gegeniiber der Vertikaladvektion klein. Die Strémung verhalt sich zweidimensio-
nal in vertikalen Flichen. Wahrend bei groflen Werten der Froude — Zahl Fr die
Wirkung der Schwerebeschleunigung klein ist, ist sie groff bei kleinen Werten. Im
letzten Fall ist das Druckfeld bestimmt durch das hydrostatische Gleichgewicht zwi-
schen Schwerebeschleunigung und Druckgradientbeschleunigung, im anderen Fall
wird das Druckfeld vor allem durch Staueffekte bestimmt. Die Auswirkung auf die
Stréomungsform wird spéter genauer diskutiert werden.

Die Diskussion der Bedeutung der Kennzahlen auf die Strémungsform bildet

einen Schwerpunkt der folgenden Darstellung.
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2 Modellméflige Beschreibung

Als wesentliches Hilfsmittel dieser Arbeit dient das Karlsruher atmosphérische meso-
skalige Modell KAMM [6], das im folgenden beschrieben wird. Um die dynamischen
Eigenschaften des Modellgleichungssystems herauszustellen, wird die Ableitung des
Gleichungssystems, insbesondere die Rechtfertigung fiir die verwendete Filterung,
dargestellt. Dabei wird sowohl eine Skalenanalyse durchgefiihrt als auch die Disper-
sionsgleichung diskutiert, um sie gegen ein hydrostatisch gefiltertes System abzu-
grenzen. Denn gerade in der vorliegenden Skala iiberlappen sich die Anwendungs-
bereiche beider Modelltypen. Dabei lassen sich die Anwendungsbereiche mit den im
vorhergehenden Kapitel definierten Kennzahlen angeben.

Die Bedeutung der Kennzahlen fiir die Losungsformen kann mit Hilfe der linea-
risierten Losungen diskutiert werden, die ebenfalls hier abgeleitet werden. Der Zu-
sammenhang zwischen den Kennzahlen und den Losungsformen soll das Verstiandnis

der dynamischen Prozesse in dieser Skala vereinfachen.

2.1 Formulierung des Gleichungssystems

Ausgangspunkt fir die Ableitung eines Gleichungssystems zur Beschreibung der
Stromungsprozesse in der Mesoskala v [98] sind die Eulergleichungen, da viskose Rei-
bung in dieser Skala vernachlassigt wird (s. Kapitel 1.3). Die Gleichungen werden in
einem rotierenden, beziiglich der Erdoberfliche festen System formuliert, wobei die
Erdkriimmung wegen der Beschrankung des Untersuchungsgebietes vernachlissigt
wird. Ebenso wird die Coriolisbeschleunigung in vertikaler Richung vernachlissigt.
Mit diesen Annahmen ergeben sich die Gleichungen in einem kartesischen System
zu

Ou; Ou; 18 .
E;: + u; 3. + ;3;’ + b;3g + 2ei6ur =0 1=1,2,3 (3)
i i

Dabei hat das Permutationssymbol die Bedeutung

0, fur 1=3, 3=k i=k
€ijk = { —1, fiir ungerade Permutationen von i, j, k

1, fiir gerade Permutationen von i, j, k

Die u; sind die kartesischen Geschwindigkeitskomponenten, p die Dichte und p der
Druck. (); sind die Komponenten der Winkelgeschwindigkeit der Erde.
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Fiir die folgenden Betrachtungen wird angenommen, dafl die Atmosphéare aus
dem idealen Gas "Luft” besteht. Es finden keine Kondensationsprozesse statt. Als
Zustandsgleichung wird deshalb die Gleichung fiir ein ideales Gas mit der individu-

ellen Gaskonstante R verwendet.

p
-~ =RT 4
. (4)
Der erste Hauptsatz 1a8t sich dann in seiner einfachen Form formulieren
dT dp™!
= 5
i ek (5)

q faBt die Wiarmequellen zusammen, die in dem vorliegenden System nur durch die
Divergenz der Strahlungsfliisse gegeben ist, v ist hier das spezifische Volumen, c,
die spezifische Wiarme bei konstantem Volumen.

Die Kontinuitétsgleichung sei hier auch angegeben:

g:: + a—(P“t) = (6}

Fiir die folgenden Betrachtungen werden jetzt entsprechend dem Vorschlag von
Batchelor [9] und Ogura und Phillips [97] zwei neue Zustandsvariablen eingefiihrt,

—R/ep
(2
Po

Rfecp
-
Po

Damit kann das System (3) bis (6) vereinfacht werden, indem die Zustandsgleichung

die potentielle Temperatur

und die Exnerfunktion.

eliminiert wird. Das resultierende Gleichungssystem dient dann als Ausgangspunkt
zur Ableitung der Modellgleichungen des mesoskaligen Modells KAMM [6]. Es be-
steht aus den folgenden Gleichungen:

1. den Bewegungsgleichungen,

61:, Au; ar

Bt +u Ja + L‘pﬂaxi + biag + 26,‘;‘*!1}11}.. =0 :1=1,2,3 (7)

2. der Kontinuitatsgleichung {29],

or R O Rrdf
wtoam™=cia (8)
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3. der Temperaturgleichung (1. Hauptsatz).

dé q
il (9)

CpT
Das Gleichungssystem (7) bis (9) ist geschlossen. Die Zustandsgleichung ist in der
Transformation von den Variablen p und T in die Variablen = und # implizit ent-

halten.

2.1.1 Die anelastische Approximation

Das Gleichungssystem (7) bis (9) beschreibt reibungsfreie kompressible Strémungen.
Fiir die Anwendung in der Mesoskala ist immer noch eine Filterung der Schallpro-
zesse sinnvoll, um den Lésungsaufwand und die Initialisierungsprobleme in Grenzen
zu halten. Es gibt inzwischen mehrere ungefilterte numerische Modelle, die aber
meist fiir die Mikroskala entwickelt worden sind. Zweidimensionale Anwendungen
ungefilterter Modelle zeigen zum Beispiel Durran und Klemp [30] oder Tangermann
- Dlugi [129]. Tripoli und Cotton [130] behandelten die Kontinuitatsgleichung linear
und vereinfachten dadurch die Losung.

Eine Ubersicht iiber Anwendungen der von Hinkelmann [66] [67] entwickelten
Methode zur Ableitung eines gefilterten Gleichungssystems findet man zum Beispiel
bei Herbert [65] oder Hauf [60]. Sie besteht darin, eine oder mehrere zeitliche Dif-
ferentialoperatoren gleich Null zu setzen. Man erhilt dadurch eine oder mehrere
diagnostische Gleichungen, die entsprechend viele prognostische Gleichungen erset-
zen. Hier wird diese Prozedur auf die Kontinuitdtsgleichung angewendet, indem sie

auf die Bedingung der Divergenzfreiheit des Windfeldes reduziert wird.

Ou;
g -0 (10]

Die so entstehende Filtergleichung wird zur Losung des Systems nicht weiter ver-
wendet, sondern sie wird benutzt, um eine andere zweite diagnostische Gleichung
abzuleiten, die dann bei der Lésung benétigt wird. Analog zu Hinkelmann [67] wird
die Divergenzgleichung aus den Bewegungsgleichungen bestimmt, und auf diese die
Filtergleichung (10) angewendet. Man erhilt dann eine Gleichung zur Bestimmung
des Druckfeldes.

a 0 Buj Bu. Ou;
C”@—:, (Ha—%r) = 531 a ZE,Jkﬂka (11)
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Die Gleichungen (7), (9) und (11) bilden jetzt das vollstindige gefilterte System,
das keine Schallprozesse mehr beschreibt [141], wie spater noch erlautert wird. Man
erkennt diese Tatsache hier aber auch an der elliptischen Form der Druckgleichung
(11), die bei der numerischen Lésung des Gleichungssystems besonders beriicksich-
tigt werden mu8 [101]. Sie koppelt das Druck- und Geschwindigkeitsfeld so, daB sich
alle Stérungen unendlich schnell ausbreiten, das heifit, da jeder Raumpunkt Infor-
mationen von jedem anderen erhalt. Im Vergleich dazu breiten sich die Druckstérun-

gen im ungefilterten System mit Schallgeschwindigkeit iiber Gleichung (8) aus.

Die Filtermethode stellt zwar die Filterung von Larmprozessen sicher. Sie gewihr-
leistet aber nicht, daB das resultierende System noch sinnvolle Losungen hat. Ein
Weg zu entscheiden, welche Prozesse das gefilterte System sinnvoll beschreibt, ist
die Skalenanalyse. Diese wurde fiir das System (7) bis (11) von Batchelor [9] fiir eine
neutral geschichtete Atmosphare durchgefiihrt. Er zeigt, daB das Gleichungssystem
fiir Prozesse gilt, bei denen die Druck- und Dichtestérungen nur gering vom adiaba-
tischen Referenzzustand abweichen. Diese Bedingung ist immer dann erfiillt, wenn
die vertikale Skalenlinge der Prozesse klein gegen die Skalenlinge einer isothermen
Atmosphédre RT/g ist. Philipps und Ogura [97] fiihren deshalb die Bezeichnung

"anelastische Approximation fiir flache Konvektion” ein.

Dutton und Fichtl [34] erweitern die Skalenanalyse und beriicksichtigen einen
stationdren, hydrostatischen Referenzzustand, wodurch sich jedoch das Ergebnis der
Analyse qualitativ nicht dndert. Nur die Referenzlinge kann neu definiert werden
zu L, = (Qlnpy/dz)~'. AuBerdem beziehen sie in ihrer Analyse die Zeitskala ein. Sie
zeigen, dal in dem vorliegenden System eine lingenskalenabhingige Grenzfrequenz
existiert. Je kleiner die vertikale Lingenskala ist, desto schneller diirfen die Prozesse
im Modellsystem sein. Bei der alternativen "anelastischen Approximation fiir tiefe
Konvektion” mit der Filtergleichung V - pg(z)¢ = 0 ist die Grenzfrequenz die Brunt-
Viisdla- Frequenz N = \/ﬁg.

Da Dutton und Fichtl andere thermodynamische Variablen in ihrer Analyse ver-
wenden, wird sie hier wiederholt. Dazu wird das Gleichungssystem um einen ru-
henden hydrostatischen Grundzustand linearisiert, der durch die Variable 6 und
beschrieben wird.

%90(33)8_1'3 =—g (12)



Aus der linearisierten dritten Bewegungsgleichung

on' ¢

Ol
T = by Ty

at

werden zwei wesentliche Abschdtzungen abgeleitet. Dazu wird fiir die Variablen im

(13)

System ein Fourier - Ansatz gemacht, wodurch Abschatzungen iiber die Zeitskalen

ermoglicht werden.
QS(:L-"'[, Iy,T3, t] = '&'(Wi kh kil If!) exXp 2'(L"',t + I‘C}_E]_ + kgxg) (14]

Die GréBenordnungen der Terme in den Gleichungen werden dann iiber die Fou-

riertransformierten abgeschéatzt.

n 5' - 3 n a(ﬁ B ¥
¢'Q-"'|¢|, Ei:im IW¢|, a_i%kliqs!m éz_a: 6—:33 :%’
3-1'3 L,ﬁ’ L2~ LH

Ly ist eine typische horizontale Wellenlinge, die hier beispielsweise durch die Oro-
graphie bestimmt wird. Die Fourier - Transformierte von Gleichung (13) ergibt sich
damit zu .
or 6
oz; " 6,
Wenn der Auftriebsterm zu einer vertikalen Beschleunigung fithrt, dann wird fol-
gende Abschitzung fiir Gleichung (15) gewahlt:

(15)

z'wﬁ3 = =G 90

2 19

Dutton [33] begriindet diese Abschitzung damit, da8 in einem solchen konvektiven
Fall der Druckterm und der Auftriebsterm aufier Phase sind, weil bei Konvektion der
Auftriebsterm die Vertikalbeschleunigung wesentlich bestimmt und die Kopplung an
die horizontalen Impulskomponenten geringer ist.

Im nichtkonvektiven Fall wirkt vor allem der Umverteilungsmechanismus zwi-
schen vertikalem und horizontalem Impuls iiber den Druckterm. Dies setzt voraus,
daB der Auftriebsterm und der Druckterm im wesentlichen in Phase sind. Damit
verhalten sich die Storungen iiberwiegend hydrostatisch.

or 6

Cpﬂga ""n“ég‘gi; (17)
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Daraus folgt dann

~

i
o

Diese Abschidtzungen werden jetzt verwendet, um die Gréflenordnungen der Terme

g
& Ly———
Cpﬂoﬂ'n

(18)

To

in der Kontinuitdtsgleichung untereinander zu vergleichen.

Die linearisierte Form der Kontinuitétsgleichung (8) lautet

ar' R or’ on' 0 R ou!
A Rk - e | 1
& T (“‘ 9z; | 8z, T 50 o °\z, (19)
Die Fouriertransformierte der linearisierten Kontinuitatsgleichung ergibt sich zu
- , . .RO s . i
Wi + E—t(ulkl + ugks)® + ua—-ﬁ = -E?rg:(klul + katig) — Eru—a—ug (20)
Cy ¢, Oz3 Co ¢, Oza

Im néchsten Schritt werden die Terme der Gleichung (20) durch den letzen Term
dividiert und die GroBenordnung der Quotienten unter Verwendung von (16) und
(18) abgeschatzt.

1. lokale zeitliche Tendenz

wk ey Lw) ( g )
5 ~ ' | — L, 21
EFUE: Rl i ( g CFBQ?TQ ( )

Dieser Term ist vernachlassigbar, da

2 g
w'| <L —
] << 1=

Wenn man hier schon die Einschrinkung fiir flache Prozesse einfiihrt, daf
die vertikalen Skalen L, klein gegeniiber der Skalenlinge einer isothermen
Atmosphire Rfym,/g sind, erhdlt man noch die Bedingung, die die Gréflen-

ordnung des Terms zusétzlich verkleinert (mit der Schallgeschwindigkeit ¢, =

1!’2}290“0-

2. horizontale Advektion

Bi(uky + uzky)# o Lu U] | 7 (22)
JY ~ Ly |t ||
ee 70 5z, Ly | u3 ||mo

Auch dieser Term ist klein, da




und

3. vertikale Advektion

823 _ oy [, — 23
%ﬂgg%:‘ Cpeg‘.l'l'g ( )

Dieser Term ist sehr klein, solange

oo _ v

L
w << P Ry

gilt. Das ist die Beschrankung auf die "flache Konvektion”, die hier notwendig

ist, um die Filtergleichung (10) zu erhalten.

4. horizontale Divergenz

Eroi(kuin + katla)  |dna| Lu <1 (24)
% og—:::’" Uz | Ly ~

Nur das Verhaltnis des horizontalen zum vertikalen Divergenzanteil besitzt die Gréfien-
ordnung 1, so dafi nur der Divergenzterm in der Kontinuititsgleichung (8) nicht
vernachldssigbar ist und sich die Kontinuitdtsgleichung zur Filtergleichung (10) ver-
einfacht.

Auf diese Weise kann die Skalenanalyse von Dutton und Fichtl [34] auch mit
den hier verwendeten thermodynamischen Variablen = und # wiederholt werden.
Das Ergebnis dieser Analyse ist die Filtergleichung (10), die im folgenden weiter
verwendet wird.

Dutton diskutiert auBerdem dynamische Unterschiede zwischen der anelastischen
Approximation fiir flache und tiefe Konvektion [33]. Wahrend bei der tiefen Konvek-
tion Dichtestérungen sowohl mit Temperatur- als auch mit Druckstérungen verbun-
den sind, verhalten sich bei flacher Konvektion Temperatur- und Dichtestérungen
zueinander proportional. Die Wandlung verfiigbarer potentieller Energie in kineti-
sche Energie findet bei tiefer Konvektion tber das Dichte- und Druckfeld statt, bei
flacher Konvektion ausschliellich iiber das Dichtefeld.

Wippermann [141] geht einen anderen Weg, um die Giiltigkeit unterschiedli-
cher Larmfilterungen zu priifen. Er vergleicht die Dispersionsgleichungen der ver-

schiedenen linearisierten Systeme und entscheidet entsprechend den Unterschieden.
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Abbildung 1: Die Dispersionsbeziehung des ungefilterten Systems. Es ist die dimen-
sionslose Frequenz w/N als Funktion der horizontalen Wellenzahl fiir verschiedene
vertikale Wellenzahlen dargestellt. Der Bereich w/N < 1 ist in Abbildung 2 mit
anderer Skalierung dargestellt.

Im vorliegenden Fall werden die oben diskutierten Ergebnisse der Skalenanalysen
bestétigt.

An Hand der Dispersionsrelation 1d8t sich die Wirkung der Filterung demon-
strieren. Sie lautet fiir das hier diskutierte System (13), (19) und der linearisierten
ersten Bewegungsgleichung in zweidimensionaler Form und ohne Beriicksichtigung

der Coriolisbeschleunigung:

uﬂ N2 NE m2
(F)am (5-1)-F 9

Die Dispersionsgleichung (25) 1a8t sich in eine biquadratische Form bringen

)3 () o

und besitzt zwei Lésungspaare, die zwei unterschiedliche Wellenformen beschreiben:

wi < N? interne Schwerewellen,
w!> N? Schallwellen

Die Lésung der Dispersionsgleichung ist in Abbildung 1 dargestellt. Die Brunt-
Viisdlad- Frequenz ist die Grenzfrequenz zwischen den transversalen Schwerewellen
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Abbildung 2: Der niederfrequente Teil der Dispersionsbeziehung des ungefilterten
Systems (w/N < 1). Darstellung wie in der vorhergehenden Abbildung.

und den longitudinalen Schallwellen. Bei sehr kleinen horizontalen und vertikalen
Wellenzahlen & und m liegen die Bereiche dicht beieinander. Bei groBeren Wellen-
zahlen, wie sie in der Mesoskala auftreten, sind die Bereiche der Schallwellen und
der Schwerewellen weit voneinander getrennt. In diesem Bereich ist zu erwarten,
dafl ein schallgefiltertes System die relevanten Strémungsprozesse gut beschreibt,
wahrend bei sehr kleinen Wellenzahlen die Kompressibilitdt der Atmosphére eine
Rolle spielen kann. So ist in der synoptischen Skala der divergente Anteil des Ge-
schwindigkeitsfeldes wesentlich fiir die dort auftretenden Phinomene, wihrend er in
der Mesoskala offensichtlich keine Rolle spielt.

Die Gleichung (25) vereinfacht sich fiir die Grenzfille, wenn die Frequenz viel

groBer oder kleiner als die Brunt - Vaisala - Frequenz ist:

1. Fiir w? >> N? .

w2 2

E =k“+m (26)
2. Firw’ << N?und & >> ¢l = szmﬂ

w? k?

yr Rl (27)

¢, ist die Phasengeschwindigkeit der Schwerewellen. Die Naherung (27) fiir niedrige

Frequenzen ist aber auch die Dispersionsgleichung fiir das anelastisch gefilterte Sy-
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stem (7) bis (10). Dieses beschreibt also Strémungsprozesse mit Frequenzen kleiner
als die Brunt - Viisila Frequenz. Schallprozesse mit Frequenzen groBer als die Brunt
- Viiséla - Frequenz existieren nicht als Lésung, was durch die oben beschriebene
Filterung des Systems erzwungen worden ist.

Zusammenfassend steht also mit den Gleichungen (7) bis (11) ein Gleichungs-
system zur Verfiigung, das keine Schallprozesse enthilt und flache, adiabatische,
kleinraumige Stromungen in der Atmosphire richtig beschreibt. Dieses Gleichungs-
system wird hier als Ausgangspunkt fiir die Formulierung des Gleichungssystems des
verwendeten mesoskaligen Modells KAMM und fiir weitere Uberlegungen verwendet.

Es sei darauf hingewiesen, daB weder der Vergleich der Dispersionsrelationen
noch die Skalenanalysen die Fehler durch die Filterbedingungen im Einzelfall quan-
titativ angeben kdnnen. In neuerer Zeit sind Erginzungen der anelastischen Appro-
ximationen vorgeschlagen worden, die vor allem nichtadiabatische Prozesse beriick-
sichtigen [86] [29], hier aber nicht weiter von Relevanz sind. Durrans Vorschlag [29]
kommt dabei der Konzeption des Modells KAMM sehr nahe.

2.1.2 Die hydrostatische Approximation

Eine alternative Form der Schallfilterung ist die Verwendung der hydrostatischen
Approximation. Sie bietet den Vorteil, eine wesentlich einfachere zweite diagnosti-
sche Gleichung zu haben, die dementsprechend auch einen geringeren Aufwand zur
Lésung erfordert. Eine Ubersicht iiber diese Modelle findet man zum Beispiel bei
Physick [104] oder Pielke [106]. Modelle mit dieser Filterung werden bis in den
Skalenbereich angewendet, der hier von Interesse ist ([96], [105], [76]).

Das Gleichungssystem erhdlt man mit der Methode von Hinkelmann [67] durch
Vernachlassigung der zeitlichen Ableitung in der dritten Bewegungsgleichung. Die
resultierende hydrostatische Grundgleichung wird dann verwendet, um die zweite
diagnostische Gleichung mit Hilfe der Kontinuititsgleichung und des ersten Haupt-
satzes abzuleiten [33]. Das Ergebnis ist die Richardsongleichung zur Bestimmung der
Vertikalkomponente der Windgeschwindigkeit. In den hier verwendeten Variablen

lautet sie
or
TUsg = EH(H—-I;;J
=l e, R 0O 0 ey (HOO , , mdo\ |,
-/, ( Re, (azl’r”l+ax2“““)+ R fzg 507 ~ g ) 42 (28)
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Das System wird {iblicherweise noch weiter vereinfacht, indem die zeitliche Ten-
denz in der Kontinuitdtsgleichung ebenfalls vernachlissigt wird. Dann wird die
vereinfachte Kontinuititsgleichung als zweite diagnostische Gleichung verwendet.
Wenn allerdings die hydrostatische Grundgleichung zur Transformation der Ver-
tikalkoordinate verwendet wird, dann erhdlt man ebenfalls, ohne eine zusitzliche
Vereinfachung, die Bedingung der Divergenzfreiheit des Windfeldes als Ersatz der
vollstindigen Kontinuitatsgleichung. Dies findet vor allem in groBskaligen Modellen
Anwendung.

Ein Beispiel eines solchen Systems und die Ableitung durch Skalenanalyse findet
man bei Pielke [106]. Das Ergebnis ist, dal das hydrostatisch gefilterte System nur
groBerskalige Prozesse beschreiben kann. Die horizontale Langenskala muB gréfier
als die vertikale Skala L, (s. Kapitel 2.1.1) sein.

Die zugehorigen Dispersionsgleichungen lauten fiir das System mit vollstindiger

Kontinuitatsgleichung

w? ki
—_— = ——— 2
Nz JI‘?F?_ + mz ( g]
und fiir das System mit vereinfachter Kontinuitatsgleichung (V - po = 0)
w? k? .
N md (30)

Der Unterschied zwischen beiden Formen ist gering und wird wieder nur bei grofien
vertikalen Skalen wichtig (m ~ & ~ O(107*m™1)).

Der Unterschied zur anelastischen Approximation ist jedoch erheblich. Wihrend
diese die Brunt - Viisili - Frequenz wie das vollstindige System als Grenzfrequenz
wiedergibt, (limg_., w(k) = N), ist die Frequenz im hydrostatisch gefilterten System
fiir groBe horizontale Wellenzahlen unbeschrankt (limg_. w(k) = o0). Die Frequenz
nimmt proportional mit der Wellenzahl zu. Auch hier folgt daraus die Aussage, daB
die hydrostatische Approximation nur bei grofen Skalen verwendet werden darf. Sie
wird deshalb hier nicht weiter beriicksichtigt.

Die Grenzen der Anwendbarkeit sind aber durch die Skalenanalyse oder durch
den Vergleich der Dispersionsgleichungen nicht genau festgelegt. Dieses spiegelt sich
auch in der Literatur wieder. Wippermann [141] nennt als untere horizontale Grenze
10 km. Er leitet dieses Ergebnis aus dem Vergleich der Dispersionsgleichungen fiir
den hydrostatischen und nichthydrostatischen Fall ab. Martin und Pielke [92] er-

mitteln als Grenze aber 1,5 km. Sie gewinnen dieses Ergebnis aus dem Vergleich
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von linearen Lésungen. Orlanski [100] zeigt hingegen, daB die hydrostatische Appro-
ximation bei der Beschreibung konvektiver Prozesse nicht verwendet werden kann.
Wippermann und Groff [142] und Ulrich [132] demonstrieren durch den Vergleich
nichtlinearer Losungen, dafl sich hydrostatische und nichthydrostatische Losungen
deutlich voneinander unterscheiden. Deshalb wird hier die Wirkung der hydrostati-

schen Approximation noch einmal im folgenden Kapitel 2.2 diskutiert werden.

2.2 Eigenschaften linearer Losungen

Um einige Eigenschaften des im Kapitel 2.1 abgeleiteten und aus den Gleichungen
(7), (9) und (10) bestehenden gefilterten System zu diskutieren, wird es linearisiert.
Es wird sich zeigen, daB die schon mehrfach erwdhnten Kennzahlen die Lésungen
des Systems wesentlich bestimmten.

Fiir die Linearisierung wird ein geostrophischer und hydrostatischer Grundzu-

stand eingefiihrt:

u = U+ud
v = 'U;
w = w
T = m, 4w
0 = Op(z) + 6
mit -
U=Hg=—?ag‘é—y£ (31)
-1
g (O
bo(z) = e (6_:) (32)
P

Die gestrichenen Gréflen stellen die Stérungen dar.

Mit der zusitzlichen Annahme der Stationaritit erhilt man das linearisierte

System
ou'’ on’ )
v’ or' ,
U‘é‘; — *%EUE - f‘u (34}
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ouw' or' ¢

Ua_.'.[: = —CPHQE + % (35)
du' v ouw
9z + "3; + B - 0 (36)
o' 060
Ua_:r +w 3 0 (37)

Im Vergleich zu anderen Studien mit linearisierten Gleichungssystemen wird hier
der Coriolisterm beriicksichtigt (s. z. B. bei Wurtele [143] oder Smith [120]).
Zur Lésung des linearisierten Systems werden die Variablen durch ihre Fourier-

transformierten mit folgendem Ansatz dargestellt, mit a = (u’, v, w’, &', 7):

a(z,y,z) = /: /_Za(k, l,z)expi(kz + ly)dkd (38)

und

a(k,l,z) = a(k,l1,0) expim(k,l)z (39)

Damit erhilt man ein homogenes Gleichungssystem fiir die gesuchten Lésungen:

((iugk —f 0  iclok 0 \ [ @ )
f oiugk 0 dcfl O v
0 0 dugk iclorm —i w | =0 (40)
k l m 0 0 P
\ 0 0 6. 0 duk/\6)
Aus der Determinante des Systems erhalt man die Dispersionsgleichung (41)
NZ? — 22
m?(k, 1) = ngz—_fg(kz + 12 (41)

Setzt man f = 0, erhalt man sofort die Losung von Wurtele [143].

2.2.1 Die Lésungen in dimensionsloser Form

Zur Diskussion des Ergebnisses wird die Dispersionsgleichung dimensionslos darge-
stellt. Dazu wird die Geschwindigkeit U als Geschwindigkeitsskala und eine Lange
a als horizontale Lingenskala eingefiihrt. Das Verhaltnis U/N mit der Brunt -
Viisala - Frequenz N definiert eine vertikale Langenskala. Mit diesen Skalen erhalt

man drei dimensionslose Wellenzahlen,
k = ka
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mit denen man die Dispersionsgleichung (41) in dimensionsloser Form darstellen

kann. i .

m? = (1 — Frik?)-——— 42
( R (42)
Dabei treten die Froude-Zahl
pr= Y
~ aN
und die Rossby-Zahl
Ro = E
= of

als dimensionslose Parameter auf.
Zur Losung des linearisierten Systems (40) wird hier zusatzlich eine Gleitbedin-

gung als Randbedingung eingefiihrt:

oh oh
h = — —
w(z,y, h(z,4)) = u(z,y, hlz,9)) 5 + v(z, 4, h(z,9)) 5 (43)
In linearisierter Form lautet diese Bedingung:
oh
w(z,y,0) = Ua (44)

Auf hoéhere Ordnungen bei der Formulierung der Randbedingungen, wie sie von
Smith [119] vorgeschlagen werden, wird hier verzichtet.

Fiir die Losung des Systems (40) muf die Randbedingung (44) entsprechend
Gleichung (38) transformiert werden. Man erhilt daraus:

w(k,1,0) = iUkh(k,1) (45)

Aus den Gleichungen (38), (39) und (45) erhélt man die Losung fiir die Vertikal-
geschwindigkeit. Die {ibrigen Lésungen ergeben sich aus den Gleichungen (40) und
(45) zu
ifl + UK?
k2 + 12
ifk+ Ukl
e
h(k,1) (48)

i(k,1,0) = ik (46)

o(k,1,0) = —ihh

06y

6(k,1,0) = B
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Mit der Randbedingung fiigt man {iber die Orographiefunktion die Hindernishéhe
als zusatzliche Lingenskala in das System ein, die ebenfalls zur dimensionslosen Dar-
stellung der Losungen des Systems verwendet wird. Fiir die Fouriertransformierten

der horizontalen Komponenten der Windgeschwindigkeit erhalt man schliellich

A

i(k,1,0) .k, iRo™V+k?

i = IFr‘hm O (49)
o(k,1,0) . h _iRo'k+ki

7 = —:Frhm R (50)
@(k,1,0) . Fry:
v - %R &)

In den Gleichungen (49) und (50) erscheint als weitere Kennzahl die Froude -
Zahl, gebildet aus der Hindernishéhe.
U
Fry = —
T HN
Alternativ 1Bt sich auch das Aspektverhiltnis -i‘l angeben, das die beiden Froude -
Zahlen verkniipft.

F?‘;‘=%F1‘

Die Losungen des linearisierten Systems (Gleichungen (49) bis (51)) setzen sich
aus einem Amplitudenfaktor und einem Formfaktor zusammen. Der erste Teil wird
durch die Froude - Zahl Fr;, gebildet mit der H6he der Hindernisse, bestimmt, der
Formfaktor durch die Froude - Zahl Fr und der Rossby - Zahl, gebildet aus der
horizontalen Skala.

Die Amplitude bestimmt im wesentlichen den Giiltigkeitsbereich des linearen
Modells. Wenn sie zu grofi wird, dann sind nichtlineare Instabilitdten wie Ablésun-
gen zu erwarten. Da sich die Amplituden der Geschwindigkeitskomponenten umge-
kehrt proportional zur Froude - Zahl F'ry verhalten, sind lineare Lésungen nur bei
hinreichend grofilen Werten der Froude - Zahl zu verwenden. Smith schrinkt den
Giiltigkeitsbereich auf den Bereich ein, in dem die Amplituden der Geschwindigkei-
ten kleiner als die des Grundstromes sind [120], also ein Staupunkt in der Lésung
auftritt. Fiir den Glockenberg gibt Smith einen kritischen Wert fiir das Auftreten
eines Staupunktes mit F'rp, = 1/3 an. Als weitere Kriterien schligt er vor, daf die
maximale laterale Auslenkung eines Teilchens kleiner als die Halbwertsbreite des
Hindernisses sein soll (Fr, = 1) oder der vertikale Gradient der potentiellen Tempe-

ratur gleich Null wird (Fr, = 2). Die lineare Beschreibung der Umstrémung eines
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Hindernisses gilt also nur fiir hinreichend grofie Werte von Fry, die grofler als die
genannten kritischen Werte sind.

Bei Phanomenen, wie zum Beispiel bei Strémungsablésungen im Lee von Hin-
dernissen, bei denen die Stérungsamplituden der Variablen wesentlich sind, ist also
zu erwarten, dafl die Froude - Zahl Fr, eine bestimmende Gréfe ist. Da sie als das
Verhiltnis einer externen vertikalen Lange h und einer internen vertikalen Langen-
skala U/N interpretiert werden kann, beschreibt sie auch die vertikale Ausdehnung
eines Phanomens.

Die reibungsfreie Uberstrémung eines Hindernisses wird also durch drei dimen-
sionslose Kennzahlen bestimmt, einer Froude - Zahl, gebildet mit der Hindernis-
breite, einer Froude - Zahl, gebildet mit der Hindernishéhe, und einer Rossby -
Zahl, gebildet mit der Hindernisbreite. Wiahrend die Froude - Zahl F'r, die Ampli-
tude bestimmt, kennzeichnen die beiden anderen Zahlen die Form der Lésung und
deren Skalenabhangigkeit.

2.2.2 Skalenabhingige Lésungen

Die Froude - Zahl Fr bestimmt neben der Rossby— Zahl die Form der Lésung iiber
den Formfaktor in den Losungen (49) bis (51) und iiber die vertikale Wellenzahl m
in der Transformationsgleichung (38) oder (39).

Die Froude - Zahl F'r legt den Bereich fest, in dem die vertikale Wellenzahl m in
Gleichung (42) imaginar wird. Stérungen, die eine durch die horizontale Wellenzahl
k bestimmte Skala besitzen, die zu einer imaginaren vertikalen Wellenzahl fiihrt,
werden vertikal gedimpft. Die Losung mit dem anderen Vorzeichen fiir m? scheidet
wegen der Randbedingungen aus. Diese Abhangigkeit der Losungsform von der ho-
rizontalen Langenskala fiihrt zu einer Klassifizierung der Lésungen des linearisierten
Systems, die Queney [109] eingefiihrt hat, urspriinglich mit der Intention, fiir die
verschiedenen Klassen analytische Naherungslosungen fiir die Fourierintegrale (38)
angeben zu kénnen.

Die Einteilung erfolgt von kleinen zu grofien horizontalen Skalen und wird hier
nur fir die Mesoskala dargestellt. Dabei soll die Bedeutung der Froude - Zahl
und der Rossby- Zahl fiir die Klassifizierung herausgestellt werden. Die Einteilung
erfolgt iiber das Verhiltnis der internen vertikalen Langenskala U//N zur externen,

horizontalen Lingenskala, die durch das Hindernis gegeben ist, also liber die Froude
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- Zahl Fr.

1. Im ersten Fall sind die Hindernisse sehr klein, so da k und Fr sehr gro8 sind.
Dann kann die vertikale Wellenzahl angenihert werden durch

m? ~ —Frik? (52)

Sie ist imaginér fiir alle Wellenzahlen. Simtliche Stérungen werden gedampft,

so daB eine glatte Uberstrémung des Hindernisses erfolgt.

2. Wenn die Froude - Zahl die GréBenordnung von 1 besitzt, gilt die Niherung
m? a1 — Frik? (53)

In diesem Fall wird ein Bereich des Spektrums der Stérungen nicht gedimpft,
so dal Wellen entstehen konnen. Diese Wellen breiten sich dabei nach Lee aus
(Abbildungen 3 und 4). Im Horizontalschnitt des Windfeldes sieht man die
hufeisenformig verlaufenden Leewellen. Im Nachlauf des Hindernisses erkennt
man ein zweites Wellenregime, durch das die Stromung sehr weit stromabwarts

beeinflufit wird.

3. Wenn die Froude - Zahl sehr klein ist, so daB sie vernachlassigbar ist, kann

angenihert werden durch

- (54)
Im zweidimensionalen Falle reduziert sich die Gleichung auf /? = 1. In diesem
Fall werden keine Wellen gedampft. Sie breiten sich vertikal aus (Abbildungen
5 und 6). Im Horizontalschnitt fehlt das Wellenregime im Nachlauf daher
vollig.

Dieser Fall zeichnet sich dadurch aus, dafl Gleichung (54) die Lésung eines hy-
drostatisch gefilterten Systems ist. Man erhilt also die hydrostatische Lésung
des Gleichungssystems fiir F'r = 0. Diese Bedingung la8t sich auch direkt aus
dem Gleichungssystem ableiten. Aus dem ersten Hauptsatz und der dritten
Bewegungsgleichung folgt

Fuv 9 e O’ g O
2_ — e—— — T —— | — ———— —
From =5 ( aUN Dz N7, (55)
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Abbildung 3: Das horizontale Windfeld, dargestellt durch Pfeile, und das vertikale
Windfeld, dargestellt durch Isotachen, fiir die Uberstrémung eines glockenférmigen
Berges mit der Halbwertsbreite a. Der Schnitt liegt in einer Hohe von (2N)/U = 1.
Der Isotachenabstand betragt 0.1 w/U. Gebiete mit negativer Vertikalgeschwindig-
keit sind schraffiert dargestellt. Der Berg befindet sich in der Mitte der Abbildung
bei z/a =0 und y/a = 0 (Fr, = 0.3, Ro = oo, Fr = 0.5)
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Abbildung 4: Vertikalgeschwindigkeit fiir die Uberstromung eines glockenférmigen
Berges. Der Vertikalschnitt liegt in Anstrémungsrichtung. Der Berg befindet sich bei
z/a = 0. Der Isotachenabstand betragt 0.1 w/U. (Fry = 0.3, Ro = oo, Fr =0.5)

mit z = a, z = 2%, ' = U und v’ = @'U. Fir Fr = 0 ergibt sich daraus
die hydrostatische Grundgleichung fiir die Stérgrofien in dimensionsloser Form.
Auch hier folgt wieder, daB die hydrostatische Approximation nur dann ver-
wendet werden kann, wenn die Niherung (54) hinreichend genau erfiillt ist,
also das Verhiltnis der vertikalen Skala zur horizontalen Skala sehr klein ist.
In einem hydrostatisch gefilterten Modell fiihrt jedes beliebig kleine Hinder-
nis zu ungedimpften Leewellen, was bei kleinen Hindernissen unrealistisch ist.
In einer hydrostatischen Strémung fehlt die horizontale Wechselwirkung der

Stromung, die in den Fillen der benachbarten gréferen und kleineren Skalen
auftreten.

. In der nachstgroBeren Skala (Abbildungen 7 und 8) gewinnt die Coriolis
Beschleunigung an Bedeutung, wenn die horizontale Wellenzahl die Grofen-

ordnung von Ro~! erreicht. Die Dispersionsgleichung wird dann approximiert
durch

L2 4 J2
m? = i. (56)
k* — Ro™?
Hier wird die vertikale Wellenzahl wieder fiir einen Bereich des Spektrums

33



Abbildung 5: Wie Abbildung 3 mit (Fry, = 0.3, Ro = oo, Fr =0)

&
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-

Abbildung 6: Wie Abbildung 4 mit (Fr, = 0.3, Ro = oo, Fr =0)
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Abbildung 7: Wie Abbildung 3 mit (Fry = 0.3, Ro =1, Fr =0)

imaginar und die entsprechenden Wellenanteile wieder gedampft. Es bilden
sich Wellen aus, die sich nach Lee hin ausbreiten. Dabei sind die Linien glei-
cher Phase vom Hindernis aus betrachtet konkav, wihrend sie im zweiten Fall

konvex gekriimmt sind (Abbildungen 3 und 4).

Die in den Abbildungen 3 bis 8 dargestellten Lésungen wurden durch Anwendung
der Fast Fourier Transformation (FFT) auf das Integral (38) gewonnen, wie sie von
Smith [120] beschrieben worden ist. Diese Methode erfordert nur sehr geringen Re-
chenaufwand und kann auf beliebige Topographien angewendet werden, wie die in
den folgenden Kapiteln gezeigten Beispiele belegen. Allerdings impliziert diese Me-
thode periodische Randbedingungen, wie die Lésungen in den Abbildungen 3 bis 8
erkennen lassen. Smith [122] konnte jedoch an Beispielen, bei denen die Fourier-
integrale geschlossen auswertbar sind, darstellen, daB im Fall isolierter Berge der
EinfluB der Rinder im Inneren des dargestellten Gebiets klein ist.

Fiir den zweidimensionalen Spezialfall der Fouriertransformierten der Orogra-

phiefunktion
h = 6(k — ko)

lassen sich die Fourierintegrale (38) ohne weitere Vereinfachungen losen:
a(z, z) = a(ko, z) exp(ikoz) exp(im(ko)2)
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Abbildung 8: Wie Abbildung 4 mit (Fry = 0.3, Ro = 1, Fr = 0)

Dies ist die Losung fiir eine Kosinusfunktion als Orographiefunktion mit der Wel-
lenzahl kg, wobei fiir @ die gefundenen Losungen (45) bis (48) einzusetzen sind.
8(k — ko) ist die Dirac’sche Deltafunktion.

Diese Losung beschreibt dann sich ausbreitende Wellen, wenn die vertikale Wel-
lenzahl m reell bzw. m? gréBer Null ist. Im anderen Fall gibt es keine Wellen, da
alle Stérungen gedampft werden. Die zweidimensionale Form von Gleichung (42)
fiir die vertikale Wellenzahl m lautet

Ro*k?
Ro%k? — 1

In dieser Funktion tritt die Wellenzahl k immer nur in einem Produkt mit einer der

m? = (1 — Frik?)

beiden dimensionslosen Kennzahlen auf. Deshalb bietet sich an, die Wellenzahl m
als Funktion dieser Produkte wie in Abbildung 9 darzustellen. Zur Interpretation
dieser Darstellung kann man entweder bei vorgegebenen Kennzahlen die Wirkung
einer Stérung mit der Wellenzahl k oder bei vorgegebener Wellenzahl die Wirkung
der Kennzahlen auf die durch i bestimmte Strémungsform beurteilen.

Zunachst erkennt man vier Bereiche mit paarweise positiven und negativen Wer-
ten, die durch Rok = 1 und Frk = 1 getrennt werden.

1. Frk < 1, Rok < 1: Die Wellenzahl m ist imaginar und es treten deshalb keine
Wellen auf. Die Starke der Dampfung der Stérungen wird vor allem durch die
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Abbildung 9: Das Quadrat der Wellenzahl m? fiir die vertikale Wellenausbreitung,
dargestellt durch die Isoplethen, als Funktion von Rok und Frk

Rossby - Zahl bestimmt. Die Froude - Zahl ist fiir hinreichend kleine Werte
nicht mehr von Bedeutung.

9. Frk > 1, Rok < 1: Die Wellenzahl m ist reell und es treten Trigheitswellen
auf, deren Wellenlingen vor allem durch die Rossby - Zahl bestimmt werden.

Die Losungen entsprechen den in Abbildung 7 gezeigten Wellen.

3. Frk > 1, Rok > 1: In diesem Bereich werden die Wellen ebenfalls wieder
gedimpft. Es ist der Bereich der Uberstrémung kleiner Hindernisse, bei dem

keine Wellen auftreten. Die Losungsform héngt nur schwach von der Froude -
Zahl ab.

4. Frk < 1, Rok > 1: In diesem Bereich sind die Leewellen zu finden, bei denen
die Rossby - Zahl keine wesentliche Rolle spielt. Die Form der Lésung wird
vor allem durch die Froude - Zahl bestimmt.

Fiir die folgenden Betrachtungen ist nur der letztgenannte Bereich Frk < 1, Rok > 1
von besonderem Interesse.
Es muB hier noch darauf hingewiesen werden, daf8 die hier diskutierte Losung fiir

 fiir kRo = 1 unstetig ist und eine Polstelle besitzt. Diese "Resonanzkatastrophe”
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wird durch die Vernachlassigung von Reibungsprozessen verursacht. Dieser Fall tritt

auf, wenn die Hindernisbreite die Wellenlange U/ f erreicht.

2.3 Das nichtlineare Modell KAMM

Das Akronym KAMM steht fiir Karlsruher Atmospharisches Mesoskaliges Modell.
Es wurde in den letzten Jahren an der Universitit Karlsruhe entwickelt. Der Ent-
wicklungsstand ist in den Arbeiten von Prenosil [108], Tangermann - Dlugi [129],
Fiedler [47], Dorwarth [26], Adrian [1], Emeis [41], Adrian und Fiedler [5], Schadler
[113], Adrian und Fiedler [6] jeweils dokumentiert. Hier wird das Gleichungssystem
fiir das Simulationsmodell beschrieben, mit dem die hier vorgestellten Ergebnisse

gewonnen worden sind.

2.3.1 Die Reynoldsgleichungen

Das Modell KAMM verwendet als Ausgangspunkt die in Kapitel 2.1.1 abgeleiteten

anelastisch gefilterten Gleichungen, die hier nochmals zusammengefafit werden:

6!1-{ aﬂi aﬂ'
5 T 9z, + 6’98_«15 +0i3g + 266 Qjue = 0 (57)
Ou;
2 = 0 (58)
do q
& on (59)
(60)

Auf dieses System wird die von Reynolds eingefiihrte Zerlegung [111] in einen mitt-
leren, langsam variierenden Anteil und einen turbulenten Anteil der Variablen ein-
gefiihrt, da hier turbulente Prozesse nur in parametrisierter Form beriicksichtigt

werden sollen.

u = U+
b = 6+¢
T = T+7x

Die mit dem Querstrich versehenen Groflen bezeichnen den mittleren Anteil.
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Nach Anwendung dieser Zerlegung und anschlieBender Mittelung ( siehe z. B.

[111]) erhéilt man die Gleichungen fiir die gemittelten Variablen, die sogenannten

Reynoldsgleichungen.
ow, __ 0u; ;i _ Quiu ’311"
ot tTag, t gy, Thes H Bl = — R —alyn (6
om
3z, 0 (62)
08 __ a8 7 o g
5t 5gs, oF - 0z on (63)

Dabei wurde in der letzten Gleichung (63) der Quellterm auf der rechten Seite durch

eine Taylor - Reihe approximiert

3 |
&
vy
5|+
.n--.
T
|
u

Die Reynolds Gleichungen (61) bis (63) werden numerisch gelést. Das Glei-
chungssystem ist jedoch noch nicht geschlossen, da noch keine Gleichungen fiir die
darin auftretenden Korrelationsprodukte der turbulenten Schwankungen angegeben
worden sind. Diese Groflen miissen parametrisiert werden, wie im folgenden néher
beschrieben wird. Ebenfalls miissen Rand- und Anfangsbedingungen angegeben

werden.

2.3.2 Turbulente Schliefung

Das Gleichungssystem (61) bis (63) enthilt Korrelationen von Geschwindigkeitsfluk-
tuationen, die durch die Mittelbildung aus dem Advektionsterm entstehen, Korrela-
tionsprodukte, die aus dem nichtlinearen Druckterm der Bewegungsgleichungen und
aus dem Quellterm in der Temperaturgleichung herrithren. Fiir diese Terme werden
Parametrisierungen benétigt. Da hier nur adiabatische Strémungsprozesse beriick-
sichtigt werden, werden die Terme mit g und ¢’ in Gleichung (63) vernachlassigt.

Die Druck - Temperaturkorrelation beschreibt den EinfluB der Kompressibilitat
auf die Turbulenz [68], von dem hier angenommen wird, daB er klein ist, und deshalb
vernachlissigt wird. Pielke [106] begriindet diese Annahme mit Abschétzungen von
Lumley und Panofsky [90].

Hinze [68] schligt eine Abschitzung der Grofenordnung der dquivalenten Dich-

testdrungen vor, die sich auf das hier vorliegende System {bertragen laBt. Dazu
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wird aus der Bernoulli - Gleichung die Abschitzung

! urz
T o~ —
cpf
verwendet, aus der dann folgt
7! u'? u? R , R
;”ﬁ-ga-ﬁfruraa (64)

Mz, ist die turbulente Machzahl, die im vorliegenden Fall sehr klein ist. Das
Verhiltnis /8 ist ebenfalls kleiner als 1. Schon wegen der GréSenordnung der
Mach-Zahl kann die Druck - Temperaturkorrelation im Vergleich zu den Geschwin-
digkeitskorrelationen vernachlissigt werden.

Bei Verwendung eines massengewichteten Mittels wire dieser Term von Anfang
an in den Bewegungsgleichungen nicht aufgetreten [68]. Diese Mittelung fiihrt aber
zu Problemen bei der hier verwendeten Filtergleichung, so da hier die Reynolds -
Mittelung angewendet worden ist.

Die Reynolds - Spannungen ruj- werden mit Hilfe des Konzeptes der Wirbelvis-
kositat geschlossen, indem angenommen wird, daB sich der turbulente Spannungs-
tensor proportional zur mittleren Geschwindigkeitsdeformation verhalt [68],
ufuf = IW&; - Knm (%:"':‘ + g:—:) (65)
auch wenn Fiedler [46] durch Messungen zeigen konnte, daB diese Form die at-
mosphérische Turbulenz nur grob beschreiben kann. Die Normalkomponenten des
Spannungstensors (65) Luju kénnen dabei als zusitzliche Druckterme interpretiert
werden, die nicht vom Druckterm unterschieden werden kénnen, wie spater gezeigt
wird. Deshalb werden hier die Normalspannungen vernachlassigt und nur die aniso-
tropen Spannungskomponenten parametrisiert.

Fir die Formulierung des Diffusionskoeffizienten K s wird das Mischungswegkon-
zept von Prandtl verwendet. Es sichert zumindest eine sinnvolle Beschreibung der
homogenen Prandtl - Schicht, da sie eine Lésung dieser Parametrisierung darstellt.
Der Diffusionskoeffizient fiir Impuls ist dann
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und der Diffusionskoeffizient fiir Warme

om(Ri)
ou(Ri)

Fiir die Profilfunktionen ¢ und ¢y sind die empirischen Beziehungen von Businger
et al. [16] gewdhlt worden. Die Richardson Zahl Ri wird lokal bestimmt durch

a8

Ky =Ky (68)

T

Ri = 5-35 (69)
Als Mischungsweglange [ wird die Formel von Blackadar
Kz
= 70
1+= (70)

mit dem Grenzwert [, = 0.009u, /f verwendet, wobei & die von Karman- Konstante
ist.

Diese Form der Parametrisierung liefert bei neutraler Schichtung brauchbare Er-
gebnisse. Dagegen werden jedoch bei konvektiven Bedingungen bei sehr kleinen
Richardson - Zahlen die Diffusionskoeffizienten nicht gro8 genug, um die Fliisse bei
den sich unter diesen Bedingungen in der Natur einstellenden kleinen Gradienten
der mittleren Variablen zu beschreiben. Deshalb wurde in das Modell KAMM fiir
konvektive Bedingungen eine nichtlokale SchlieBung eingefiihrt, die als Lange eine
Grenzschichthdhe z; und als Geschwindigkeitsskala den konvektiven Geschwindig-

keitsmafBstab
[ —gziu.b. $
w, = ___Hu

verwendet. Die Grenzschichthéhe wird aus einer prognostischen Gleichung be-
stimmt, die Deardorff [22] aus einer integralen Energiebilanz fiir die konvektive
Grenzschicht abgeleitet hat.

. 3 3 _ 27,
dz; _ I.S(w'; 1.1ul — 3.3ulfz) (1)
dt g3y + 9wl + 7.2

6o wird als Temperatur in der Rauhigkeitshéhe 2o angenommen, v ist der Tempera-
turgradient oberhalb der Grenzschicht.

Diese beiden Grofilen bestimmen den Diffusionskoeffizienten vollstindig. Da
beide GroBen nur von Randwerten der Grenzschicht beeinfluBt werden, ist diese
Schliefung nicht lokal. Denn der Warme- und Impulsflu am Boden legen im Mo-
dell die Entwicklung der Grenzschicht vollstandig fest.

41



Vogel und Emeis [138] haben verschiedene SchlieBungen getestet und die Me-
thode von Degrazia [24] zur Berechnung der Diffusionskoeffizenten ausgewihlt. De-
grazia hat die Formulierung der Diffusionskoeffizienten aus einer Ahnlichkeitshypo-
these fiir das Varianzspektrum der turbulenten kinetischen Energie abgeleitet. Das
Ergebnis ist

Ky, =0,15w,2,¥¥q 5, (72)

¥ und g sind universelle Profilfunktionen, die das Profil des Diffusionskoeffizienten
als Funktion der dimensionslosen Héhe z/z; beschreiben. Sie sind von Degrazia aus

beobachteten Spektren der turbulenten kinetischen Energie bestimmt worden zu:

(13621'_)_1 ((1 - i)z +0,75 (136%)§)% (73)

g = (1 — exp (—4%) — 0,0003 exp (85))_1 (74)

'

Die Diffusionskoeffizienten fiir Impuls und Warme unterscheiden sich hier durch eine

als konstant angenommene Prandtl - Zahl von 0,7.
KM = 0, T * KH

Wenn in der bodennahen Schicht negative Richardsonzahlen auftreten, werden
die Diffusionskoeffizenten jeweils nach (66) und (72) berechnet und der gréBere
gewahlt.

2.3.3 Der Grundzustand

Die Strémung innerhalb des Modellgebietes wird durch die Strémung der dufe-
ren Skala angetrieben. Es mufl also ein Mechanismus innerhalb des Modells zur
Verfiigung stehen, der die Information iber die Umgebung in das Modellgebiet
iibergibt. Eine Méoglichkeit ist, die Randbedingungen entsprechend zu formulie-
ren. Dabei miifiten jedoch die Randwerte fiir alle Variablen bekannt sein, was in
dieser Skala in der Regel nicht gegeben ist. Die Alternative ist die Verwendung von
offenen Randbedingungen, die sich durch auf den Rindern ablaufende Prozesse sel-
ber einstellen. Derartige Randbedingungen werden hier benutzt und werden spater
noch genauer beschrieben. Dann aber mufl der Auflere Antrieb des Modells inner-
halb des Modellgebietes wirken kénnen und deshalb auch in den Modellgleichungen
selber beriicksichtigt werden. Dazu wird das Druckfeld und das Temperaturfeld in
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einen duferen Anteil und in einen inneren Anteil aufgeteilt. Der dulere Anteil wird
extern durch einen Grundzustand (Index ) vorgegeben und der innere Anteil durch
das Modell selber als Abweichung vom Grundzustand beschrieben (gekennzeichnet
durch *).

W(zey! 2 t} = TrG(I: y!z:] + ?F‘(.'.I.'.‘., Y, Z,t) (?5)
0(z,y,2,t) = 0g(z,y,2) + 0°(z,y, 2, 1) (76)

Um die Felder einfach beschreiben zu kénnen, wird der Grundzustand als geostro-
phisch und hydrostatisch angenommen, so daB er durch das folgende Gleichungssy-

stem beschrieben wird.

Orc _ fuvg

dr epbe (77)
org fug
206 78
dy cpba (78)
ore _ __9

9z ¢ (79)

ug und vg sind die Komponenten des geostrophischen Windes, 85 ist die potentielle
Temperatur des Grundzustandes.

Die Paramter des Grundzustandes ug, vg, g und 7¢ sind jetzt externe Mo-
dellparameter, die vorgegeben werden miissen. Dabei muB beachtet werden, da8
diese Groflen die Komponenten des grofraumigen Druckgradienten beschreiben und
deshalb die Integrabilititsbedingung V x Vrg = 0, oder dquivalent dazu die thermi-
schen Windgleichungen erfiillen miissen. Diese GroBen konnen objektiv zum Beispiel
aus den Variablen eines numerischen Wettervorhersagemodells bestimmt werden [1],
oder aus den Beobachtungen mit einem Analyseverfahren [6], das hier noch beschrie-
ben wird.

Zusatzlich wird das mesoskalige Druckfeld noch in einen thermischen Anteil 7},
der durch die Temperaturstorungen erzeugt wird, und in einen dynamischen Anteil
w3 zerlegt [26].

™ =75+ T, (80)
mit
or, g,1 1



Nach Einsetzen dieser Gleichungen (75) - (81) in die Reynolds— Gleichungen
erhilt man die Bewegungsgleichungen fiir KAMM:

du | __0u; on3 —or; 0
6 +u; 3 arf (1 - 15,',3]{!,8 31.':' + Qijﬂj (uk - %qu)
Ou;u; or’
e - e (82)

wobei die rechte Seite, wie oben beschrieben, parametrisiert wird.

2.3.4 Die Bestimmung des Druckfeldes

Das jetzt durch die Parametrisierungen geschlossene Gleichungssystem (62), (63)
und (82) muB durch die zweite diagnostische Gleichung erginzt werden, wie es in
Kapitel 2.1 dargestellt wurde, indem aus den Bewegungsgleichungen (82) die Diver-
genzgleichung gebildet wird und die zeitliche Tendenz der Divergenz mit der Filter-
gleichung (62) eliminiert wird. Das Ergebnis ist dann analog zur Gleichung (11) eine
elliptische Differentialgleichung fiir das Druckfeld, die sich von Gleichung (11) nur
durch die Divergenz der Beschleunigungen unterscheidet, die durch die Divergenzen
der turbulenten Impulsfliisse erzeugt werden.

Fiir die numerische Losung des Systems stellt die diagnostische Druckgleichung
ein besonderes Problem dar. Die prognostischen Gleichungen miissen so geldst wer-
den, daB die diagnostische Gleichung simultan erfiillt bleibt. Das setzt voraus,
daB bei der Losung des Systems zumindest Teile davon implizit behandelt werden
miissen. Dazu wird das Schema von Harlow und Welch [59] verwendet, das auch von
Orszag u. a. [101] diskutiert worden ist. Dazu werden in einem ersten Schritt alle
Beschleunigungsterme wie Advektion, turbulente Diffusion und Coriolisbeschleuni-

gung, mit Ausnahme des Druckterms berechnet,

u, = up+ AtR, (83)
" = 8 +AtR, (84)

wenn v den Index des Zeitschritts bezeichnet. Das Zwischenergebnis u}, erfiillt nicht
die Filtergleichung. Um dieses zu erreichen, wird jetzt das Druckfeld so bestimmt,
daB die Druckgradientbeschleunigung, die bis zu diesem Punkt noch nicht in dem
Zwischenergebnis enthalten ist, das Residuum zur Filtergleichung kompensiert.

a:flﬂ-l
Tt = 77 — Ate, 0!
' ' CP aE,'

(85)
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Das Druckfeld #*! wird also in einem impliziten Schritt so bestimmt, daB fiir
das Windfeld zum neuen Zeitschritt die Bedingung gilt

aﬁ:H-l
3.1:,— - 0

Die Gleichung zur Bestimmung des Druckfeldes 7“*! erhilt man durch Einsetzen
der Gleichung (85) in die Filtergleichung

mcp-‘-a—_ (F““i?“) = %E'— (86)

Diese Vorgehensweise stellt sicher, daB entsprechend dem elliptischen Charakter
der Druckgleichung jede Geschwindigkeitskomponente an jedem Punkt im Raum mit
jeder Geschwindigkeitskomponenten an jedem anderen Raumpunkt gekoppelt ist.
Diese Eigenschaft entspricht physikalisch der Inkompressibilitdtsbedingung durch
die Filterbedingung (62), wegen der jede Stérung der Divergenzfreiheit im Geschwin-
digkeitsfeld ausgeglichen werden mu8.

Orszag, Israeli und Deville [101] zeigen, daB dieses Lésungsschema die Divergenz
im Geschwindigkeitsfeld im Inneren des Stromungsgebietes klein hilt. Am Unter-
rand jedoch kann das hier dargestellte Schema, wie auch andere, die Divergenz nicht
vollstindig kompensieren, so daf die verbleibende Divergenz am Boden ein Maxi-
mum besitzt. Denn bei der Formulierung der Randbedingungen am Boden wird die
Filtergleichung nicht beriicksichtigt. Orszag, Israeli und Deville schdtzen die Fehler
dieses Schemas fiir die Geschwindigkeitskomponenten und fiir den Druck im Inneren
des Gebietes mit O(At*?) ab. Die Fehler des Druckfeldes und der ersten Ableitun-
gen des Geschwindigkeitsfeldes, wie die Divergenz des Geschwindigkeitsfeldes, haben
am Boden die Groenordnung O(At'/?). Der Fehler des Druckgradienten am Boden
verhilt sich allerdings wie O(1). Dieser Wert wird aber nicht verwendet, da dort
statt den Bewegungsgleichungen die Randbedingungen eingesetzt werden. Der Ein-
fluB dieser Fehler bleibt auf eine diinne, bodennahe Schicht der Dicke O(K At)!/?
beschrankt.

2.3.5 Die Randbedingungen

Die Formulierung der Randbedingungen fiir ein solches Gleichungssystem stellt ein
schwieriges Problem dar, fiir das es keine allgemeingiiltige Losung gibt. Da hier
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nur ein kleiner quaderférmiger Ausschnitt der Atmosphire mit dem Modell be-
schrieben werden soll, existiert dabei nur der Erdboden als physikalischer Rand der
Atmosphére. Trotzdem miissen an allen Rindern Randbedingungen formuliert wer-
den. An den Seitenflichen und am Oberrand miissen die Rinder offen sein, die die
Strémung méglichst wenig beeinflussen. Dem widerspricht aber, da8 eine Strémung
durch die Anfangsbedingungen und durch die Randbedingungen bestimmt wird.
Dabei wird eine Randbedingung hier als offen angesehen, wenn sie im Inneren des
Gebietes entstehende Storungen ohne Beeinflussung nach auBen durchlaBt. Wenn
die Stérungen durch Wellen dargestellt werden, bedeutet dies, daff keine Beugung,
Brechung oder Reflexion an den Réndern auftreten diirfen. Davies [21] gibt einen
Uberblick von verschiedenen in meteorologischen Modellen verwendeten Randbedin-

gungen und diskutiert deren Eigenschaften.

Fiir hyperbolische Systeme, wie es die ungefilterten Eulergleichungen (3) bis (6)
darstellen, exisitieren verschiedene Formulierungen. Die Verfahren laufen meist da-
rauf hinaus, daB versucht wird, aus dem Gleichungssystem die Charakteristiken zu
schatzen, wie es zum Beispiel von Hedstrom [63] dargestellt wird. Die Randbedin-
gungen werden dann so formuliert, da die Stérungen entlang den Charakteristiken
transportiert werden, wodurch Reflexionen an den Randern vermieden werden. Die

prinzipielle Vorgehensweise wird im folgenden kurz dargestellt.

Hedstrom [63] geht von einem eindimensionalen hyperbolischen System aus, das

die folgende Form hat:

d¢; 0di
@“"A(fh)g =0 (87)

Der Rand sei bei ¢ = 0. ¢; seien die Variablen des hyperbolischen Systems, im
Fall von (3) bis (6) die drei Windgeschwindigkeitskomponenten, die Temperatur
und die Dichte. Der Operator A wird linearisiert. Da ein hyperbolisches Problem
vorausgesetzt worden ist, besitzt der linearisierte Operator nur reelle Eigenwerte,
die positiv und negativ sind. Die zu den negativen Eigenwerten gehérenden Ei-
genlosungen [; beschreiben aus dem Gebiet herauslaufende Wellen, wiahrend die zu
den positiven Eigenwerten gehérenden Lésungen Wellen darstellen, die in das Gebiet
hinein laufen. Hedstrom zeigt, dal eine Reflexion am Rand verhindert wird, wenn
als Randbedingung gilt,

;%o (88)
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oder

IJ' . Qf!j = const (Sg)

wobei der Index j iiber alle positiven Eigenwerte lauft.

Diese Form der Randbedingung kann zunichst in einem gefilterten System nicht
verwendet werden, da jedes gefilterte System eine von Gleichung (87) abweichende
Form besitzt. Es tritt nimlich mindestens eine der zeitlichen Ableitungen nicht auf.
So werden in gefilterten Modellen andere Formulierungen von Randbedingungen
gewdhlt, von denen einige als Naherungen der oben dargestellten Form angesehen
werden kdénnen.

Offene Randbedingungen kénnen zunachst fiir die einzelnen Terme in den prog-
nostischen Modellgleichungen formuliert werden. Fiir die Advektion ergeben sich die
Randbedingungen aus dem numerischen Schema. Die Werte auf den Ausstrémrin-
dern werden wie im Inneren des Gebietes berechnet, so dafl die Information von Luv
nach Lee transportiert wird. Stérungen "schwimmen” entlang der Charakteristiken
also aus dem Gebiet hinaus. An den Einstrémrindern darf die Advektion deshalb
keinen Einfluf} besitzen, sonst wiirden die Storungen gegen ihre Transportrichtung
wirken.

Die Randbedingungen fiir die Diffusionsterme werden im Modell KAMM so for-
muliert, dafl an den Rindern keine FluBidivergenzen auftreten. Dies bedeutet, daf
die Diffusionsterme auf den Rindern nicht berechnet werden.

Am Boden, in der Héhe der Rauhigkeitslinge, wird fiir die Windgeschwindig-
keitskomponenten die Haftbedingung eingesetzt, d. h. die Windgeschwindigkeit ist
dort gleich Null. Der Randwert fiir die Temperatur wird aus der Bodentemperatur
bestimmt. Diese wird aus der Energiebilanz an der Erdoberfliche abgeleitet, wie
spater diskutiert wird.

Die Poisson - Gleichung fiir den Druck bendtigt ebenfalls Randbedingungen, die
konsistent zu den iibrigen Gleichungen und deren Randbedingungen sein miissen. Da
dabei die Druckgleichung jeden Punkt mit jedem anderen Punkt im Raum verkniipft,
beeinflussen die Randbedingungen fiir den Druck das gesamte Modellgebiet direkt,
so daB sich dadurch Fehler in den Randbedingungen aller Gleichungen sofort iiber
die gesamte Losung ausbreiten. Zunichst ergeben sich die Randbedingungen fiir die
Druckgleichung aus den Bewegungsgleichungen. Um dabei das Lésungsschema zu
beriicksichtigen, wird dabei die Form (85) verwendet, die eine Randbedingung fiir
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das gesuchte Druckfeld ="*! darstellt.

+1
e i (90
i

Von diesen Gleichungen ¢ = 1, 2,3 wird die jeweilige Normalkomponente verwendet.

Aty

Auf diese Weise erhilt man aus den Bewegungsgleichungen Neumann — Randbedin-
gungen auf allen Randern.

Es stellt sich jetzt das Problem, dal in Gleichung (90) der Wert der Normal-
komponente der Windgeschwindigkeit @' bestimmt werden muB, wofiir die Be-
wegungsgleichung aber nicht zur Verfiigung steht, da sie als Randbedingung schon
verwendet worden ist. Hier miissen jetzt die Randbedingungen fiir die Geschwin-
digkeitskomponenten eingesetzt werden. Fiir den Erdboden gilt die Haftbedingung,
auch fiir den Wert 7*, so dafl sich aus der Gleichung (90) als Randbedingung

-g;% =0, fur z3=2z
ergibt, wenn z, die Rauhigkeitslinge ist.

Fiir die seitlichen Rinder muB) eine Bedingung fiir @ und @"*! gefunden werden.
Hier wird die zum Rand normale Geschwindigkeitskomponente @* durch eine im
folgenden erklarte Gleichung bestimmt. Dabei wird vorausgesetzt, daff 7 = "+!
auf dem Rand ist. Dies bedeutet, daff auf den Randern die Normalkomponenten der
Windgeschwindigkeit gesetzt werden. Dann ergibt sich an den seitlichen Réndern
ebenfalls eine Neumann - Bedingung fiir den Druck,

or
Oz;
wenn L; die horizontale Ausdehnung des Gebietes in die Richtung 1 = 1,2 ist.

=U, fﬂT I,'=D.,L,'

Zur Bestimmung der Randwerte der zu den seitlichen Flichen normalen Wind-
komponenten wird eine Ausstrahlungsbedingung gleichen Typs wie die von Orlanski
[99] gewdhlt. Dabei werden die Bewegungsgleichungen auf den Rindern durch eine
hyperbolische Gleichung mit der einfachen Form gewahlt

du; Ou;

Im Vergleich zu der oben dargestellten Form von Hedstrom [63] wird die Matrix
A in Gleichung (87) durch eine Konstante c ersetzt. Es wird also versucht, das
Modellgleichungssystem auf dem Rand durch wesentlich einfachere Gleichungen zu
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ersetzen, deren Losungen sich zu den Modellésungen asymptotisch verhalten. Diese
Betrachtungsweise wird auch von Bayliss und Turkel [10] herangezogen, um weitere

vereinfachte Formulierungen von offenen Randbedingungen einzufiihren.

Bei bekanntem ¢ bestimmt diese Strahlungsbedingung die Randwerte analog
zur Vorgehensweise von Hedstrom, indem die Gleichung nur fiir positive Werte von
¢ ausgewertet wird. Alle Stérungen, deren Phasengeschwindigkeiten nach auflen
gerichtet sind, werden unter Beibehaltung der Transportgeschwindigkeit nach aufien
transportiert. Alle nach innen laufenden Stérungen werden unterdriickt, indem die

Transportgeschwindigkeit auf Null gesetzt wird.

Es stellt sich nun das Problem, Werte fiir ¢ zu bestimmen, wofiir viele Vorschlage
in der Literatur zu finden sind. Clark [19] und auch Klemp und Wilhelmson [77]
wihlen fiir ¢ einen analytisch berechneten Wert fiir die Phasengeschwindigkeit der
schnellsten internen Schwerewellen ¢ = HN/7, der jedoch bei instationdren Bedin-
gungen nicht eindeutig bestimmbar ist. Eine andere Gruppe von Randbedingungen
extrapoliert den Wert von ¢ rdumlich aus dem Inneren des Gebietes und zeitlich
aus den vorhergehenden Zeitschritten, indem die Gleichung (91) nach ¢ aufgelost
wird, die Ableitungen durch Differenzen approximiert und im Inneren des Gebietes
ausgewertet werden. Diese Methode von Orlanski [99] wird im Modell KAMM ver-
wendet, indem die Gleichung (91) durch ein Aufwinddifferenzenschema approximiert
wird. Die Phasengeschwindigkeit wird jeweils durch die Werte des vorhergehenden
Zeitschritts bestimmt. Alternativ sind implizite Differenzenapproximationen der
Ausstrahlungsbedingung getestet worden, wie sie von Miller und Thorpe [93] vor-
geschlagen worden sind, die jedoch keine Verbesserung der Losung bewirkten. Die
Erweiterung des Schemas auf drei Dimensionen von Raymond und Kuo [110] hat

ebenfalls keine wesentlichen Unterschiede bewirkt.

Am Modelloberrand wird dhnlich im Sinne von Hedstrom vorgegangen. Es wer-
den die Eigenlosungen des linearisierten Systems bestimmt, die aus dem Gebiet
herauslaufenden Moden werden berechnet, die ins Gebiet hineinlaufenden Moden

werden unterdriickt.

Zur Bestimmung der Eigenlésungen wird am Oberrand ein vereinfachtes Ver-
fahren von Klemp und Durran [74] angewendet, bei dem als asymptotisches Glei-

chungssystem das zugehérige hydrostatisch gefilterte, linearisierte System verwendet
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wird.

E+UE+V5;+CPHOB_I =0 (92)
%+U%+v§§+%aog—j =0 (93)
%—g% = 0 (94)
%+U§—2+V%+w7 =0 (95)
%+%+-§3:— =0 (96)

(97)

Das Gleichungssystem unterscheidet sich vom stationiren System aus Kapitel 2.2
durch die hydrostatische Grundgleichung, die die dritte Bewegungsgleichung ersetzt.
AuBBerdem wird hier der Coriolisterm vernachlassigt.

Das Gleichungssystem wird gelést, indem fiir die Variablen ein Fourier - Ansatz

gewihlt wird.
¢ = ¢(z)expi(wt + kz + ly) (98)

Daraus folgt das Gleichungssystem fiir die Fourier - Transformierten

(W+ Uk + V)i + c,foki = 0 (99)
(W+Uk+ V)5 + ¢80l = 0 (100)
% 6
% 9 = 0 (101)
a'kﬁ+ﬂﬁ+§3’- =0 (102)
0z
(w+Uk+VDi+9y = 0 (103)

Aus den Gleichungen (99), (100) und (102) folgt
w+Uk+VI ™ 8z

Mit dieser Gleichung, nach z differenziert, und den Gleichungen (101) und (103)
erhilt man die Wellengleichung

(104)

Cp '60 i

Po N +B)
922 " (w+ Uk+VIE" ™

0 (105)
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Diese lineare Differentialgleichung besitzt zwei Scharen von linear unabhéngigen

Losungen, die linear kombiniert werden zu

 NVETE  NVETEE
b= AN Lo v 1
W= Aexp (‘w Uk+V!z) +B‘°"‘p( T Uk w") (106)

Die Lésungen mit dem Koeffizenten B bewirken einen zum Boden gerichteten Ener-
gieflu, wie von Eliassen und Palm [40] gezeigt worden ist, der unterdriickt werden

soll, das heit B muf} also gleich 0 sein. Dann folgt aber aus der Lésung (106) die

Beziehung
@—i NVEk*+ 12 "
0z w+Uk+VI
Diese Gleichung wird in Gleichung (104) eingesetzt und man erhdlt die gesuchte

(107)

Randbedingung
N 1

T = \/kZ—TEﬁJ (108)

Die Randbedingung (108) bestimmt aus der Fouriertransformierten der Vertikalge-
schwindigkeit am Oberrand die Fouriertransformierte des Druckfeldes am Oberrand,
das fiir die Randwerte zur Losung der Druckgleichung verwendet wird. Dabei wer-
den nur die nach auflen laufenden Losungen berticksichtigt. Diese Form der Rand-
bedingung liefert also eine Dirichlet - Bedingung fiir die Poisson - Gleichung, die die
numerische Losung der Gleichung wesentlich vereinfacht. Dabei bleibt das Druckfeld
nur bis auf eine Konstante bestimmt, da die Gleichung (108) nicht fiir die Wellen-
zahlen k = [ = () ausgewertet werden kann. Die zugehdrigen Amplituden werden auf
Null gesetzt, so daB der Mittelwert des Drucks am Oberrand gleich Null ist. Jede
andere Konstante ist jedoch méglich. Die Wahl eines verschwindenden Mittelwertes
entspricht aber einer Annahme, dal die mesoskaligen Stérungen am Oberrand des
Gebietes keine mittleren Stérungen in der iibergeordneten Skala verursachen sollen.
In einem linearen hydrostatischen Modell gilt die gefundene Beziehung zwischen
Druck- und Vertikalgeschwindigkeitsfeld iiberall. Entsprechend dem Vorschlag von
Klemp und Durran [74] wird die Gleichung jedoch nur am Oberrand eingesetzt, da
im Inneren des Gebietes das nichtlineare nichthydrostatische Modell gelést wird.
Die Randbedingung konstruiert aus dem sich durch die Modellgleichungen einstel-
lenden Vertikalwindfeld ein Druckfeld, das zu einer "hydrostatisch dquivalenten ”
Orographie gehért, die nicht mit der Modellorographie iibereinzustimmen braucht.

Die von dieser "dquivalenten” Orographie erzeugten Stérungen werden nach auflen
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transportiert. Auf diese Weise wird der EinfluB der in die Randbedingung eingehen-
den hydrostatischen Approximation auf den oberen Rand beschrinkt.
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3 Mittlere Verteilungen von Windrichtung und
Windgeschwindigkeit

In diesem Kapitel werden einige Charakteristika des mittleren Stromungsfeldes iiber
orographisch strukturiertem Gelinde behandelt. Dabei wird hier auf die Beob-
achtungsdaten aus dem Oberrheingebiet stellvertretend fiir &hnliche Gebiete Bezug
genommen. Bei der Beschreibung des Windfeldes iiber orographisch gegliedertem
Geliande wird hier zwischen mittleren Verteilungen und instationdren Phanomenen
unterschieden. Letztere werden in Kapitel 4 gesondert diskutiert. Es wird zunéchst
gezeigt, wie weit mittlere Verteilungen von Windgeschwindigkeit und Windrichtung
mit einem instationiren Modell konstruiert werden kénnen. Derartige synthetische
Karten fiir den Klimaparameter Wind gewinnen ihre besondere Bedeutung, weil nur
mit einem Modell Karten des Windfeldes mit gleichméiBiger raumlicher Auflésung
konstruiert werden kénnen, wobei in diesem Sinn auch ein Interpolationsverfahren
eine Modellannahme iiber die raumliche Verteilung der interpolierten GréBen dar-
stellt. Es werden im folgenden die Methode und ihre Eigenschaften am Beispiel der

Strémung im Oberrheintal diskutiert.

Ein wesentliches Phinomen, das in den gezeigten Karten der mittleren Windrich-
tungsverteilung sichtbar ist, ist die Kanalisierung im Oberrheintal. Sie bewirkt, daf
im Tal zum iiberwiegenden Teil talparallele Windrichtungen auftreten, wie es an fast
allen Beobachtungsstationen belegt wird. Die Untersuchung dieses Phinomens war
ein Ziel des Experiments MESOKLIP 1979 [51] [136], durch das ein wesentlicher Bei-
trag zur Phinomenologie der Kanalisierung geleistet wurde. In Folge davon wurden
konzeptionelle Modelle von Egger [36], Fiedler [47] und Wippermann [140] erarbei-
tet, die dieses Phanomen erkliren sollten. Sie beschreiben jeweils den Mechanismus
qualitativ: Die Kanalisierung wird im wesentlichen durch eine ageostrophische Be-
schleunigung des Windes lings des Tales erzeugt. Diese wird durch die Verzégerung
der Strémung {iber dem Tal, bedingt durch die Erweiterung des Strémungsquer-
schnitts, verursacht. Sie erkldren jedoch nicht, warum dieses Phanomen nur in brei-
ten Télern auftritt und liefern auch kein Kriterium fiir die notwendige Talgeometrie.
Hier soll mit Hilfe der Losungen des linearisierten Modells gezeigt werden, dafl man
ein Kriterium fiir das Auftreten der Kanalisierung mit dimensionslosen Kennzahlen

formulieren kann.
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3.1 Synthetische Klimakarten der Windgeschwindigkeit und
Windrichtung

Fiir viele planerische Zwecke werden statistische Parameter von verschiedenen Kli-
mavariablen bendtigt. Wihrend die mittlere Temperaturverteilung am Boden wegen
des Aufbaus der Atmosphire vor allem durch die orographische Hohe bestimmt wird,
wird die mittlere Windgeschwindigkeitsverteilung deutlich durch die Gelindeform
beeinfluBt. Diese Abhéngigkeit zeigt sich in den hier diskutierten Phinomenen, wie

der Kanalisierung der Strémung im Oberrheintal.

Im Rahmen des REKLIP - Projektes [52] werden die verfiigbaren Daten zu einem
Klimaatlas zusammengefaBt, in dem statistische Informationen mit hoher raumli-
cher Dichte zu finden sein werden. Wegen der starken vertikalen Anderung der
Windgeschwindigkeit in der planetarischen Grenzschicht und der horizontalen Be-
einflussung des Windfeldes durch Nachlaufeffekte an kleinen Hindernissen kann die
fiir statistische Auswertungen notwendige Vergleichbarkeit der Beobachtungen aber
héufig nicht sichergestellt werden. Notwendige Bedingungen fiir die Vergleichbar-
keit sind gleiche MeBhdhen, ungestorte Umgebung und regelméBige Beobachtungen
wihrend des gleichen Zeitraums. Zusatzlich miissen wegen der hohen zeitlichen Va-
riabilitdt der Windgeschwindigkeit lange Beobachtungsreihen gefordert werden. Im
Bereich des Deutschen Wetterdienstes in Westdeutschland erfiillen nur ungefihr 90
Stationen die Bedingung der Homogenitit der Umgebung [11]. Da im Jahr 1975
die Windrichtungsskala von 32 auf 36 Klassen geindert wurde, wurden die Zeit-
reihen der Windrichtung geteilt, so daB fiir die Windrichtung nur Daten aus den
Zeitrdumen vor oder nach diesem Zeitpunkt verwendet werden kénnen. Beschrinkt
man sich auf die Daten vor der Umstellung, so stehen nur die Beobachtungen von
74 Stationen zur Verfiigung [11].

Aus verschiedenen Griinden sind die Anemometer oft nicht in gleicher Héhe iiber
Grund aufgestellt. Um die Daten trotzdem vergleichen zu kénnen, werden sie hiufig
auf gleiche Hohe interpoliert. Dabei werden zwar iiblicherweise Interpolationsme-
thoden verwendet, die die Eigenschaften der Windprofile in der Prandtl- Schicht
beriicksichtigen. Die dazu notwendigen weiteren Parameter, wie Rauhigkeitslinge
und StabilititsmaB, kénnen jedoch nur grob geschitzt werden. Zusitzlich sind die
Annahmen der Theorie der Prandtl- Schicht, wie Stationaritit und vor allem hori-

zontale Homogenitit, hiufig verletzt.
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So sind bisher genauere Kenntnisse iiber horizontale Verteilungen der Wind-
geschwindigkeit und der Windrichtung nur sehr unsicher. Es liegt deshalb nahe,
Daten aus Modellsimulationen zur Konstruktion von synthetischen Klimakarten zu
verwenden. Ein Ansatz zur Losung des Problems mit mesoskaligen Modellen ist
es, lange Zeitreihen mit hoher raumlicher Auflésung zu simulieren und diese stati-
stisch auszuwerten. Die fiir die Simulation notwendigen Parameter zur Beschreibung
des externen Antriebs liegen aus der routineméfigen Wetteranalyse und Wettervor-
hersage vor. Dafiir kénnen jedoch wegen der notwendigen Rechnerressourcen nur
stark vereinfachte Modelle verwendet werden. So verwendet Heimann [64] das in
drei vertikalen Schichten rechnende hydrostatisch gefilterte Modell REWIMET zur
Konstruktion synthetischer Klimakarten.

Ein anderer Ansatz ist von Wippermann und Grofl [142] entwickelt worden, der
sich verallgemeinert folgendermaflen beschreiben laBt. Es mufl notwendigerweise
angenommen werden, daf das regionale Windfeld eindeutig vom synoptischen Zu-
stand abhingt. Die synoptischen Bedingungen werden in Klassen eingeteilt und
deren Haufigkeit bestimmt. Fiir jede Klasse wird mit dem mesoskaligen Modell
eine stationire Losung bestimmt. Die Bedingung der Stationaritat folgt aus der
genannten Voraussetzung des eindeutigen Zusammenhangs zwischen mesoskaligem
und synoptischen Zustands. Diesen Lésungen wird dann die Haufigkeit des synop-

tischen Zustandes zugeordnet und in Kartenform zusammengefafit.

3.1.1 Die Windrichtungsverteilung

Wippermann und Grofl [142] wenden diese Methode fiir die Wetterstation Mannheim
an. Sie benutzen dazu eine zweidimensionale Version ihres nichthydrostatischen me-
soskaligen Modells FITNAH. Zur Klassifizierung des synoptischen Zustands verwen-
den sie nur die geostrophische Windrichtung und erreichen damit eine zufriedenstel-
lende Ubereinstimmung zwischen der beobachteten und der konstruierten Windrose
von Mannheim.

Das Verfahren ist dann mit einer horizontalen Auflésung von 5 km auf das Gebiet
von Stidwestdeutschland angewendet worden [3]. Das Ergebnis ist in Abbildung 10
dargestellt. Die Ubereinstimmung mit den Beobachtungen ist zunachst zufrieden-
stellend, wie ein Vergleich mit der Karte aus dem Klimaatlas Baden - Wiirttemberg

[139]zeigt. Aus Simulationen mit unterschiedlichen Windgeschwindigkeiten folgt,

39



dafl die Windrichtungsverteilung unempfindlich gegeniiber dem Betrag der Wind-
geschwindigkeit ist. Die Ursache liegt in der verwendeten horizontalen Auflésung
von 5 km, bei der nur eine geringe Abhangigkeit der Strémungsform von der An-
stromungsgeschwindigkeit zu erwarten ist, da die Froude - Zahl % wegen der
groflen Gitterweite klein ist. Deutlichere Abhingigkeiten von der Geschwindigkeit
und von der Stabilitit sind erst bei grofleren Froude - Zahlen zu erwarten, so daf
das Verfahren nur bei nicht zu kleinen Gitterweiten angewendet werden darf.

Das Verfahren wurde deshalb auch versuchsweise auf kleinere Gebiete mit héhe-
rer Auflésung angewendet, zum Beispiel auf das Stadtgebiet von Stuttgart [53),
in dem ein dichtes Netz von WindmeBstellen existiert. Die Auflésung betrug bei
dieser Anwendung 500 m. Hier zeigten sich dann an einigen Stationen deutliche Ab-
weichungen zwischen den synthetischen und den beobachteten Windrosen, die vor
allem durch ein weiteres konzeptionelles Problem der Methode verursacht wird. Die
Ubereinstimmung ist im Bereich des Stuttgarter Kessels gut, wo die Strémung vor
allem durch die Orographie bestimmt wird. Die Ubereinstimmung ist nérdlich des
Neckars schlecht, wo die Orographie nur eine relativ geringe Struktur zeigt. Dort
bilden sich haufig thermische Windsysteme aus, die durch diese einfache Methode
zundchst nicht erfaBt werden, solange nur quasistationire Losungen verwendet wer-
den. In diesem Fall ist die anfangs formulierte Voraussetzung, daB das regionale
Windfeld eindeutig durch den geostrophischen Wind bestimmt wird, nicht erfiillt.
Im Fall des Gebietes der Stadt Stuttgart konnte aber durch instationare Simulatio-
nen gezeigt werden, da man die Gebiete eingrenzen kann, in denen das Verfahren
versagt. Uberall dort, wo das Windfeld einen deutlichen Tagesgang durch thermisch
induzierte Windsysteme zeigt, kann das Verfahren nicht verwendet werden.

Fiir dieses Gebiet wurde auch das alternative Verfahren der Simulation von lan-
gen Zeitreihen mit einem vereinfachten Modell angewendet [7]. Die Ergebnisse wei-
chen aber deutlich von den Beobachtungen ab.

3.1.2 Die Geschwindigkeitsverteilung

Auf gleiche Weise konnen auch Karten der Windgeschwindigkeitsverteilungen kon-
struiert werden. Als dargestellte Grofe wurde ein geostrophischer Widerstandskoef-
fizient cqg = E%T-ﬂ verwendet, da dessen Verteilung bei der Gitterweite von 5 km aus

den genannten Griinden nur geringfiigig von der gewihlten geostrophischen Windge-
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Abbildung 10: Aus Modellsimulationen konstruierte Karte der Windrichtungsver-
teilung iiber Baden - Wiirttemberg. Die dargestellten achtteiligen Windrosen haben

einen Abstand von 10 km. Die Modellsimulationen sind mit einer horizontalen

Aufldsung von 5 km durchgefiihrt worden.
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Abbildung 11: Verteilung des geostrophischen Widerstandsbeiwertes bei einer

geostrophischen Windrichtung aus Siidwest.

schwindigkeit abhingt und die Karte auf eine Vielzahl von Situationen angewendet
werden kann. Der geostrophische Wind wurde dabei als héhenkonstant angesetzt.
Die in [3] dargestellte Karte des gemittelten Widerstandskoeffizienten zeigt nur eine
geringe Struktur der rdumlichen Verteilung und ist deshalb hier nicht wiedergege-
ben worden. Nur in der Umgebung von Freiburg besitzt cg signifikant niedrigere
Werte von 0,2. Die Gebiete mit Werten iiber 0,4 liegen vor allem im Bereich des
Sattels zwischen Nord- und Siidschwarzwald, im Bereich der mittleren Vogesen und
am Rand des Odenwaldes. Diese Karte zeigt eine geringere Korrelation mit der
Héhe, als sie, meist bedingt durch das Konstruktionsverfahren, in Klimakarten zu
finden ist. Mindestens die Geldndeform ist offensichtlich ein weiterer wesentlicher
Parameter, der die Windgeschwindigkeitsverteilung bestimmt.

Wesentlich deutlichere Strukturen und eine Abhangigkeit von der geostrophi-
schen Anstromungsrichtung zeigen sich beispielsweise in den Verteilungen der Wind-
geschwindigkeiten bei fester Windrichtung in den Abbildungen 11 und 12. Man
erkennt die Nachlaufgebiete im Lee der Berge und die Gebiete mit einer Beschleu-
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Abbildung 12: Verteilung des geostrophischen Widerstandsbeiwertes bei einer
geostrophischen Windrichtung aus West.
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nigung der Windgeschwindigkeit. So treten im Oberrheintal bei einer talparallelen
geostrophischen Windrichtung von Siidwest (Abbildung 11) hohe Windgeschwindig-
keiten (¢, > 0,6) auf. Dreht der Wind nur um 45 Grad, sind die Windgeschwin-
digkeiten im Tal niedrig. Bei Westwind (Abbildung 12) zeigen die Sattellagen in
den mittleren Vogesen und im mittleren Schwarzwald Gebiete mit hohen Windge-
schwindigkeiten. Diese Beispiele zeigen, daB fiir viele planerische Zwecke Karten
der Windverteilung fiir einzelne geostrophische Windrichtungsklassen konstruiert
werden sollten, was mit herkdmmlichen Methoden aus Beobachtungen alleine kaum

durchfiihrbar sein wird.

3.1.3 Die rédumliche Korrelation der Windgeschwindigkeit

Auf die gleiche Weise lassen sich auch raumliche Korrelationen konstruieren. Sie wer-
den zum Beispiel fiir statistische Interpolationsverfahren (”optimale Interpolation”)
benétigt [54]. Da diese Klasse von Interpolationsverfahren auch einen statistischen
Interpolationsfehler liefert, kann die riumliche Fehlerverteilung auch als Kriterium
zur Optimierung von Mefinetzen herangezogen werden [56]. Eine Station ist dann
in diesem Sinne repréasentativ fiir dasjenige Gebiet, in dem der Interpolationsfehler
einen kritischen Wert nicht Giberschreitet. Im Fall einer einzigen Station liefert das
Verfahren der "optimalen” Interpolation von Gandin [54] einen Fehler von 1 — u,

wenn p der Korrelationskeoffizient ist.

In der Praxis ist das Verfahren zur Optimierung des MeBnetzes nur mit hohem
Aufwand realisierbar, da zunéchst ein dichtes Mefnetz existieren mu8, um iiber-
haupt erst die Korrelationen zwischen den Orten bestimmen zu kénnen. Hier kann

das Modell helfen, wie in einem Beispiel in [3] gezeigt wird.

Diese Anwendung der Methode von Wippermann und Grof [142] erscheint hier
als die sinnvollste, da sich die oben diskutierten konzeptionellen Probleme nur ge-
ring auswirken. Die wesentliche Anwendung mesoskaliger Modelle zur Konstruktion
von Klimakarten ist also im Entwurf von Karten (Entwicklung und Test von Inter-
polationsvorschriften) und in der Bewertung von Beobachtungen (Aussage iiber die
raumliche Repréasentanz) zu sehen.
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Rok

Abbildung 13: Das Quadrat der Fouriertransformierten der lateralen Geschwindig-
keitskomponente (¢/U)? als Funktion von Rok und Frk

3.2 Die Kanalisierung in einer linearen Beschreibung

Die Karte der mittleren Windrichtungsverteilung (Abbildung 10) zeigt als wesent-
liches Phinomen die Kanalisierung im Oberrheintal. Im folgenden wird das Auf-
treten dieses Phinomens mit den diskutierten Kennzahlen in Verbindung gebracht.
Hier sind es die formbestimmenden Kennzahlen Fr und Ho, wie man mit Hilfe
der einfachen periodischen Orographie, gegeben durch ihre Fouriertransformierte
h= 6(k — ko), zeigen kann,die in Kapitel 2.2.2 schon einmal verwendet worden ist.
Der Kanalisierungseffekt wird in diesemn Fall durch die Amplitude der v - Kom-
ponente der Windgeschwindgkeit beschrieben, deren Fouriertransformierte in der
zweidimensionalen Form, ausgehend von Gleichung (47),
k) h _ _m
U T Fn Ok
lautet. Diese Funktion 18t sich analog zu Abbildung 9 als Funktion von kRo und
kFr darstellten, wie es die Abbildung 13 zeigt. Um aus dieser Funktion die laterale
Geschwindigkeitskomponente zu bestimmen, muf sie nach Einsetzen der dimensions-
losen Orographiefunktion h = 8(k — 1) entsprechend Gleichung (38) transformiert
werden. Als Ergebnis dieser Integration erhalt man,

v

2= (Lo s +12)
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so daB aus der Funktion ©#/U an der Stelle k¥ = 1 auf die Amplitude der lateralen
Geschwindigkeitskomponente geschlossen werden kann. Als horizontale Langens-
kala fiir die Definition der dimensionslosen GréBen mufi dabei die Wellenlinge der

Orographie ky ' verwendet werden.

Die Isoplethen von % sind Geraden, die sich im Punkt kFr = 1, kRo =1
schneiden. Auch hier tritt wieder die in Kapitel 2.2.2 diskutierte "Resonanzka-
tastrophe”auf, das heiBit, die Losung fiir k = Ro~! wird singular. Die folgende
Diskussion beschrinkt sich wieder auf den Bereich kRo > 1 und kFr < 1, um in

der Mesoskala zu bleiben.

Aus der Abbildung 13 wird ersichtlich, da die Amplitude der v - Komponente
der Windgeschwindigkeit als MaB fiir den Kanalisierungseffekt um so gréfier wird, je
kleiner die Produkte kRo und kFr sind (unter Beachtung kRo > 1 und kFr < 1).
Dabei ist der Einflufl der Froude- Zahl, also der EinfluB der thermischen Schich-
tung, um so geringer, je kleiner die Rossby Zahl ist. Aus dieser Betrachtung folgen
die Eigenschaften des Kanalisierungsprozesses, wie sie aus Beobachtungen bekannt
sind. Die Kanalisierung tritt nur bei hinreichend breiten Télern auf (k ist klein).
Bei sehr breiten Talern ist das Auftreten kaum noch abhidngig von der thermischen
Schichtung ( Ro ist klein). Aus der Beziehung fiir die vertikale Wellenlinge i, dar-
gestellt in Abbildung 9, folgt fiir die vertikale Erstreckung des Phinomens, daf
sie mit zunehmender Froude- Zahl, also mit abnehmender Stabilitit, grofer wird.
Dieses Verhalten wird durch Beobachtungen beim MESOKLIP - Experiment im
Oberrheintal [136] bestitigt.

Der Einflu der Kennzahlen auf die Kanalisierung kann auch mit einer realisti-
schen Orographie gezeigt werden. Dazu wurde die Orographie des siidlichen Ober-
rheintals einschlieBlich der Vogesen, des Schwarzwaldes und der Schwabischen Alb
mit einer Auflésung von 5 km ausgewahlt, fiir die dann in den folgenden Kapiteln
Losungen des nichtlinearen Modells gezeigt werden. Diese Orographie ist in den
Abbildungen 14 bis 17 in Form von Héhenlinien enthalten. Auflerdem sind dort die
Losungen des linearen Modells fiir verschiedene Werte der Rossby— und der Froude-
Zahl dargestellt. Da die lineare Losung nicht in Orographiendhe giiltig ist, wurde
die dimensionslose Héhe von Z = 1 ausgewéhlt. Die nur die Amplitude der Losung
bestimmende Froude - Zahl Fry, gebildet mit der Hindernishéhe, wurde auf 0,3 ge-
setzt. Fiir die beiden iibrigen Kennzahlen F'r und Ro wurde als Lingenskala a die
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Linge des Gebietes (250 km) eingesetzt.

Zur Losung der Fourierintegrale (38) wird ein numerischer Algorithmus zur effek-
tiven Berechnung der Fourier - Transformation (FFT) verwendet, wie es von Smith
[119] beschrieben wird, die allerdings periodische Randbedingungen impliziert. Um
den Einflufl dieser hier nicht sinnvollen Randbedingungen zu veringern, wurde das
in den folgenden Abbildungen 14 bis 17 dargestellte Gebiet in die Mitte einer in
jeder Richtung fiinfmal grofleren Ebene gesetzt, so dafl also die Periodenlange fiinf
bei einer Lange von 1 des dargestellten Gebiets betragt. Entsprechend dem bei der
Ableitung des linearisierten Gleichungssystems vorgebenen Grundzustand, erfolgt
die Anstrémung aus West mit der Geschwindigkeit U.

Die Abbildung 14 zeigt die hydrostatisch gefilterte Losung (Fr = 0) bei Ver-
nachlassigung der Corioliskraft (Re = oo). Trotzdem ist die Windrichtung im
Rheintal auf der Hohe des noérdlichen Schwarzwaldes Siid, wie man es entsprechend
der Wirkung des Kanalisierungsprozesses erwarten wiirde. Jedoch wird diese Wind-
richtungsverteilung durch die Umstrémung des Nordschwarzwaldes verursacht. Im
Siiden des dargestellten Gebietes findet man sehr niedrige Windgeschwindigkeiten
im Lee der Vogesen. Dies ist ein Hinweis, dal} die Voraussetzung von kleinen Stérun-
gen fiir die Linearisierung sicher verletzt wird. Aber diese dargestellte Losung soll
hier nur als Referenz zur Untersuchung des Einflusses der Rossby- und der Froude-
Zahl dienen.

In der nachsten Abbildung 15 wurde dann die Coriolisbeschleunigung mitberiick-
sichtigt (Ro™! = 0.05). In diesem Fall wird das gesamte dargestellte Tal mit einer
homogenen Verteilung der Windgeschwindigkeit durchstrémt. Das in Abbildung 14
zu erkennende Nachlaufgebiet im Lee der Vogesen existiert hier nicht. Da die Fou-
riertransformierte © gemischt komplex ist und die Aufteilung zwischen Real- und
Imaginirteil durch die Rossby—- Zahl festgelegt wird (Gleichung (47)), bestimmt die
Rossby— Zahl auch die Phasenlage des Geschwindigkeitsfeldes relativ zur Orogra-
phie. Dementsprechend verschiebt sich das Maximum der talparallelen Windkom-
ponente mit abnehmender Rossby — Zahl zur Leeseite. Auffillig ist in diesem Fall
auch die Kanalisierung im Lee der Schwabischen Alb. Die Kanalisierung tritt nicht
nur in groflen Télern sondern auch an geneigten Flachen auf, wie es von Wippermann
[140] beschrieben worden ist.

Im néchsten Fall (Abbildung 16) wurde die Froude - Zahl auf Fr = 0.05 ge-

setzt, um ihren Einflul auf die Strémung darzustellen. Wie oben diskutiert, werden
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Abbildung 14: Das Windfeld in 2 = 1 {iber dem siidlichen Oberrheintal aus der
linearen Lésung mit Fr =0, Ro~! = 0.
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Abbildung 15: Das Windfeld in Z = 1 iiber dem siidlichen Oberrheintal aus der

linearen Losung mit Fr =0, Ro™! = 0.05.
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Abbildung 16: Das Windfeld in 2 = 1 iiber dem siidlichen Oberrheintal aus der
linearen Losung mit Fr = 0.05, Ro~! = 0.
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Abbildung 17: Das Windfeld in 2 = 1 iiber dem siidlichen Oberrheintal aus der
linearen Lésung mit Fr = 0.05, Ro~' = 0.05.

orographische Strukturen mit hohen Wellenzahlen geddmpft, so daf sich in der dar-
gestellten Hohe nur noch relativ grofie Strukturen im Windfeld wiederfinden, wie
es der Vergleich zwischen Abbildung 14 und 16 zeigt. Die Strukturen sind dhnlich,
besitzen jedoch geringere Amplituden.

Ein dhnliches Ergebnis liefert der Vergleich der Abbildung 17, die die Lésung
fir Ro~! = 0.05 und Fr = 0.05 zeigt, mit der Abbildung 15. Die Amplituden der
kleinraumigen Stérungen sind gedampft.

Die Kanalisierung im Rheintal wird also schon mit einem linearen, reibungsfreien
Modell beschrieben. Der wesentliche Effekt wird dynamisch verursacht und kann
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auch ohne den Einflul turbulenter Prozesse stattfinden. Diese Aussage gilt nur fiir
eine stabil geschichtete Atmosphére. Im Fall einer konvektiven Grenzschicht kénnen
mit diesem einfachen Modell keine Aussagen gewonnen werden. Es ist zu erwarten,
daB in solchen Féllen die Turbulenz das Phinomen wesentlich bestimmt.

Der Vergleich der Abbildungen 14 mit 16 und 15 mit 17 zeigt auch den Unter-
schied zwischen einer hydrostatisch und einer nichthydrostatisch gefilterten Losung.
Wie schon mehrfach erwéhnt, stellen die Lésungen mit Fr = 0 den hydrostatischen
Fall dar (Abbildungen 14 und 16), bei dem die Lésungen nicht von der Froude -
Zahl abhangen.
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50000 Beobachtungen
Halbstundenmittel

Abbildung 18: Varianzspektrum der Windgeschwindigkeit von 1984 bis 1986 in Frei-
stett in 160 m iiber Grund. Aufgetragen ist nF(n) als Funktion von log(n). Das
Varianzspektrum wurde aus Mittelwerten iiber eine halbe Stunde berechnet Die

Frequenz n ist in s~', die Varianzdichte F(n) in m?s~! angegeben.

4 Instationire Windsysteme

Bei der Behandlung von Phanomenen, die durch eine starke Instationaritit gekenn-
zeichnet sind, mit Hilfe eines numerischen Modells teilt man zwangsliufig die Zeits-
kalen in der Atmosphére in drei Bereiche auf: einen subskaligen Bereich, in dem
die Prozesse unterhalb der Modellauflésung liegen, einen Modellbereich und einen
superskaligen Bereich, der vom Modell wegen des beschrinkten Modellgebiets in
Zeit und Raum nicht erfalt werden kann. Auf der anderen Seite aber finden we-
gen des nichtlinearen Verhaltens der Atmosphire Wechselwirkungen zwischen den
verschiedenen beteiligten Skalen statt.

Die hier relevanten Skalen lassen sich mit Hilfe eines Varianzspektrums einer
atmosphérischen Variablen verdeutlichen, wie es in Abbildung 18 dargestellt ist.
Dazu wurde eine dreijihrige Zeitreihe der Windgeschwindigkeit in 160 m Héhe iiber
Grund am MeBmast Freistett analysiert. Dieser Datensatz wird in den néchsten

Kapiteln noch mehrfach verwendet.

Wegen der Halbstundenmittelung enthalt die verwendete Zeitreihe die hochfre-
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quenten turbulenten Fluktuationen nicht mehr, wie sie zum Beispiel bei Fiedler [45]
enthalten sind. Im Bereich der Mesoskala v, die nach Orlanskis [98] Einteilung im
Zeitbereich zwischen 27N~ und 27f~', also zwischen 10 Minuten und ungefshr
einem Tag, liegt, treten aufler dem Tagesgang, der den grofiten Varianzanteil ver-
ursacht, und den Tragheitsschwingungen (27 f~! = 17,5A) und deren harmonischen
Oberschwingungen keine markanten Punkte im Spektrum auf. Die Abbildung zeigt,
daf8 die Prozesse mit Zeitskalen von groler einem Tag den gréBten Varianzanteil
verursachen.

Als Konsequenz aus diesem Varianzspektrum folgt fiir die Simulation insta-
tiondrer Prozesse in der Mesoskala vy, dafi das Modell alle mit dem Tagesgang und
den Trdgheitsschwingungen verbundenen Prozesse beschreiben muB. Dariiber hin-
aus muB es alle schnelleren Prozesse bis zu den Schwerewellen erfassen kdnnen.
Aber es mufi wegen der Skalenwechselwirkung ein Mechanismus im Modell existie-
ren, iiber den Informationen iiber die iibergeordnete Skala dem Modell mitgeteilt
werden kénnen. Die subskaligen Prozesse, wie Turbulenz, die unterhalb der Modell-
aufldsung liegen, miissen parametrisiert werden. Beziiglich eines atmosphirischen
Modells, das nur einen Ausschnitt aus der Atmosphire beschreibt, gibt es also ex-
terne Prozesse, die durch externe Parameter vorgegeben werden miissen, interne
Prozesse, die durch das Modell vollstindig beschrieben werden, und subskalige Pro-
zesse, die in Abhangigkeit der internen Prozesse parametrisiert werden miissen.

Im folgenden wird zunéchst ein Verfahren dargestellt, mit dem die Prozesse der
externen Skalen im Modell behandelt werden. Dabei findet keine Riickkopplung
zwischen dem Modell und der iibergeordneten Skala statt. Im nachsten Teil werden
dann interne Phinomene diskutiert, die zu internen Instabilititen fiihren, die iiber

orographisch strukturiertem Gelinde das Strémungsfeld wesentlich beeinflussen.

4.1 Der externe Antrieb der iibergeordneten Skala

Solange nur ein Ausschnitt aus der Atmosphire als Simulationsgebiet verwendet
wird, mufl immer ein externer Antrieb fiir das Modell vorgegeben werden. Wie schon
an anderer Stelle diskutiert, wird dazu ein Druckfeld vorgegeben, das nur durch die
libergeordnete Skala bestimmt wird. Dieses Druckfeld wird bei der Beschreibung
realistischer Bedingungen in der Regel immer instationir sein.

In dem Modell KAMM wurde eine Formulierung zur Beschreibung des gro8riumi-
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gen Antriebs gewdhlt, die es erlaubt, das grofraumige Druckfeld durch zusétzliche
Parameter zu bestimmen, die zur weiteren Charaktersierung der Lésungen verwen-
det werden konnen. Diese Parameterfelder sind das Feld der grofiriumigen Tempe-
raturverteilung und die der geostrophischen Windkomponenten. Das Druckfeld wird
dann durch die hydrostatische Grundgleichung und durch die geostrophischen Wind-
gleichungen bestimmt. Dieses hydrostatisch — geostrophische System beschreibt
stark vereinfachend die grofradumige atmosphéarische Strémung.

Der geostrophische Wind stellt eine spezielle stationire Lésung der Euler — Glei-
chungen dar. Er wird hier dennoch als instationar angenommen, da er nur als ein
Ma$ fiir das Druckfeld verwendet wird und hier nur zur Skalierung der vorzugeben-
den grofiskaligen Druckgradienten dient. Diese Betrachtungsweise ist erlaubt, da
die geostrophischen und hydrostatischen Felder des Windes und der Temperatur in
dem nichtlinearen Modell nicht zur Linearisierung dient. Alle durch die Instationa-
ritdt des Antriebs verursachten Storungen der Impuls- und Energiebilanz fithren zu
Beschleunigungen, die der Modellskala zugeordnet werden.

Ein markantes, mit der Ageostrophie verbundenes Phinomen sind die Tragheits-
schwingungen mit der Periode f~', die durch den instationiren Antrieb erzeugt
werden und der Mesoskala zugeordnet werden [98]. Das Auftreten dieser Trigheits-
schwingungen kann in der Modellésung durch die iibergeordnete Skala kiinstlich
erzwungen werden. Deshalb haben Egger und Schmid [38] ein Verfahren entwickelt,
um sie aus den Losungen zu filtern. Gegen die Anwendung dieses Verfahrens spricht
Jedoch, daf} diese Tragheitsschwingungen auch in der Natur auftreten und zum Bei-
spiel auch eine Ursache des nachtlichen niedertropospharischen Strahlstroms (”Low
Level Jet”) sind. Auch zeigen die Varianzspektren langer Zeitreihen der Windge-
schwindigkeit ein markantes Signal bei der Periode f~! [45], wie vorher diskutiert.

4.1.1 Bestimmung des Grundzustandes aus der operationellen numeri-

schen Wettervorhersage

Die Felder des Grundzustandes sollen entsprechend den Vorgaben in dem hier ver-
wendeten Modell geostrophisch und hydrostatisch sein. Die heutigen Wettervor-
hersagemodelle verwenden aber meist die hydrostatisch gefilterten primitiven Glei-
chungen, die wesentliche ageostrophische Komponenten in den Lésungen beinhalten.

Deswegen wurde in einem ersten Schritt ein Verfahren entwickelt [2], das mit ei-
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nem Variationsverfahren ein Druckfeld bestimmt, dessen mittlere quadratische Ab-
weichung zur Analyse oder Prognose eines Wettervorhersagemodells minimal ist,
und dessen zugehoriges geostrophische Windfeld und hydrostatische Temperatur-
feld auBerdem ebenfalls minimale quadratische Abweichungen zum Windfeld und

Temperaturfeld der Analyse oder Progonose besitzen.

Zur Formulierung des Variationsproblems wird das folgende Funktional definiert,

dessen Minimum bestimmt werden muf.

F= z (fru(ﬂAi — ugi)’ + @y (vai — v6i)’ + @s(0ai — 06i)" + ax(7ai - WG:‘)Q)
’ (109)
Die Gréflen mit dem Index A sind die Werte der Analyse, die vorher auf das Gitter
des mesoskaligen Modells interpoliert worden sind. Die Groflen mit dem Index G
sind die Felder des zu bestimmenden Grundzustandes. Die Summe wird iiber alle
Gitterpunkte gebildet. Die dimensionsbehafteten Koeffizienten a,,, ey, ag, a, dienen

als Gewichte, um die Groflenordnungen der Terme bzw. ihre Fehler anzugleichen.
Diese werden vorher gewahlt.

Die Komponenten des geostrophischen Windes ug; und vg; und die Temperatur
fc; werden durch die Differenzenform der geostrophischen Windgleichungen und der
hydrostatischen Grundgleichung ersetzt. Als Losung erhélt man das Druckfeld, das

die genannten Nebenbedingungen erfiillt.

Das Verfahren wird fiir jeden verfiigharen Termin angewendet, zu dem Analysen
vorliegen. Die resultierenden Druckfelder werden zu jedem Zeitschritt zeitlich inter-

poliert und die zugehérigen Felder des geostrophischen Windes und der Temperatur

berechnet.

Dieses Verfahren erlaubt eine einfache Kopplung zwischen dem mesoskaligen Mo-
dell und einem globalen Zirkulationsmodell. Es ist dann sinnvoll anzuwenden, wenn
der Skalenunterschied zwischen dem iibergeordneten Modell und dem mesoskaligen
Modell so groB ist, daB ein "Nesting” nicht sinnvoll ist. Anwendungen des Ver-
fahrens findet man bei Adrian und Fiedler [5] oder bei Vogel, Adrian und Fiedler
[137]. Es ist jedoch sinnvoll, wenn weitere Informationen iiber den synoptischen
Zustand vorliegen, das Verfahren entsprechend zu erweitern, wie es bei Anwendung
des Verfahrens auf Episoden des TULLA - Experimentes [48] geschehen ist.
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4.1.2 Bestimmung des Grundzustandes aus Beobachtungen

Die operationellen Analysen des Deutschen Wetterdienstes waren fiir Zeit des TULLA
- Experiments [48] im zeitlichen Abstand von sechs Stunden verfiigbar. Sie beruhen
auf dem operationellen Mefinetz, das im Untersuchungsgebiet nur eine Radioson-
denstation besitzt. Wihrend mesoskaligen Feldexperimenten stehen aber meistens
weitere Radiosondenstationen zur Verfiigung, die mit einer wesentlich schnelleren
zeitlichen Folge messen, so daBl mit diesen Daten genauere synoptische Analysen
durchgefiihrt werden kénnen, die eine bessere zeitliche und raumliche Auflésung be-
sitzen. Aus diesem Grund wurde versucht, die operationelle Analyse durch Bertick-
sichtigung weiterer Informationen zu verbessern.

Bei der Auswahl des Analyseverfahrens sind die folgenden Anforderungen beriick-

sichtigt worden:

e Das Verfahren mufl Felder liefern, die die geostrophischen Windgleichungen
und die hydrostatische Grundgleichung erfiillen.

¢ Das Verfahren muf Mefifehler beriicksichtigen kénnen.
¢ Es mufBl deshalb ein multivariates Verfahren sein.

e Das Verfahren muB die operationelle Analyse mit berticksichtigen, da die er-
reichten Hohen der Radiosonden sehr variieren und meist nicht das gesamte
Modellgebiet erfassen. Die Ausfille miissen durch die operationelle Analyse

aufgefiillt werden.

Ein Verfahren, das die genannten Anforderungen erfiillen kann, ist die "Optimale
Interpolation” von Gandin [54]. Sie stellt ein multivariates Verfahren dar, das lineare
Nebenbedingungen beriicksichtigen und Mefifehler behandeln kann.

Eine genaue Beschreibung des Verfahrens findet man bei Gandin [54] oder in der
Ubersicht von Lorenc [89]. Die hier verwendete Formulierung ist von Bergman [12]
ibernommen worden.

Das Verfahren minimiert den mittleren quadratischen Interpolationsfehler E?,
der hier definiert wird als

Ei=(F-F) (110)
Das Mittel wird dabei iiber eine grofie Zahl von verschiedenen Analysen gebildet. Im

nichsten Schritt wird der interpolierte Wert I einer Variablen F an einem Punkt im
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Raum aus einem sogenannten "first guess” Fp an diesem Ort und einer Linearkom-
bination der Abweichungen f; von dem Schéatzfeld aller zur Verfiigung stehenden

Beobachtungen aller betrachteten Variablen zusammengesetzt:

N
F=F+Yaf (111)
=1

fi=F;i+¢ - F
Hierbei wird mit ¢; der individuelle Fehler einer Beobachtung F; beriicksichtigt.
Die Summe wird iiber alle N Beobachtungen gebildet. Da die F; Beobachtungen
unterschiedlicher physikalischer Variablen bezeichnen, sind die Gewichte a; dimen-
sionsbehaftet.

Als "first guess” wird hier die Analyse oder Prognose eines Wettervorhersage-
modells eingesetzt. In dem folgenden Beispiel wurde die Analyse des "Baroklin -
Feuchten” Modells des Deutschen Wetterdienstes gewahlt. Diese Analyse hat nicht
die statistische Bedeutung, wie sie oben definiert worden ist, nimlich ein aus ei-
ner Vielzahl von Analysen gemitteltes Feld. Aber dadurch wird sichergestellt, daf§
die Losung des Verfahrens gegen die Analyse konvergiert, wenn die Zahl der zur
Verfiigung stehenden Beobachtungen klein wird.

Das Ziel des Verfahrens ist die Bestimmung der unbekannten Gewichte a;, so da8
der Interpolationsfehler (110) minimal wird. Die fiir die Existenz eines Extremums
notwendige Bedingung
E%iﬁ=ﬂ, :=1,2,3,...,N
liefert das Gleichungssystem zur Bestimmung der a;. Die quadratische Form stellt

sicher, dafl das Extremum ein Minimum ist:

N R
Y (Fifi+af; + 6F + &) = fulfi + ), §=1,23,...,N (112)

i=1
Der Index "gr” bezeichnet den Wert von f am Interpolationsort.

Der erste Term f;f; in Gleichung (112) bezeichnet die Kovarianz zwischen den
Beobachtungen f; und f;. Die ndchsten beiden Terme sind die Kovarianzen zwischen
einer Beobachtung f; und dem Fehler ¢; einer anderen Beobachtung. Hier wird davon
ausgegangen, dal die Fehler der einzelnen Messungen statistisch unabhingig von-

einander sind. Fiir Messungen, bei denen durch das Auswerteverfahren bedingte,
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systematische Fehler auftreten, ist diese Annahme nicht gerechtfertigt. Bei den hier
verwendeten Radiosondenmessungen wiirde ein Fehler in der Eichung einer Sonde
dem gesamten gemessenen Profil einen systematischen Fehler zuordnen. Es wird
aber angenommen, dafl die statistischen Fehler wesentlich groSer sind als die sy-
stematischen. Diese beiden Terme werden deshalb vernachlissigt. Dasselbe wird
fir den letzten Term auf der linken Seite mit Ausnahme fiir ¢ = j angenommen.
Damit ist er identisch mit dem quadratischen Fehler einer Beobachtung, der so-
mit im Verfahren beriicksichtigt werden kann. Auf der rechten Seite der Gleichung
steht die Kovarianz eines Fehlers und einer Beobachtung; dieser Term wird ebenfalls

vernachlassigt. So bleibt als Gleichungssystem fiir die Gewichte a;

N
Yo (FF+a5G6;) = fifn  §=1,2,3,...,N (113)
=1
Das System wird dann noch normiert zu
N
> ai(pij +€ibi) = pigr/f2 =1,23,...,N (114)
=1
wodurch nur noch normalisierte Korrelationsfunktionen auftreten:
1] —
VR
o = — 20
A}
und _
A fjfgr

VR

Die Losung von (113) erhélt man aus (114) durch

4 = —2 (115)
f‘?

Das Problem der "optimalen Interpolation” ist nun lésbar, wenn die Korrela-
tionsfunktionen p;; bekannt sind. Sie kénnen, soweit bestimmbar, klimatologische
Informationen iiber die zu interpolierenden Variablen enthalten, und dariiber hin-
aus auch physikalische Beziehungen zwischen diesen. Im vorliegenden Fall sind sie

jedoch wegen der geringen Datendichte und -anzahl nicht bestimmbar, so daB hier
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Annahmen iiber die Funktionen eingefiihrt werden miissen. Dabei werden diese An-
nahmen so gewahlt, daB die oben genannten Bedingungen an das Analyseverfahren
erfiillt werden konnen.

Die Funktionen sollen nur Prozesse aus den iibergeordneten Skalen enthalten, da
sie nur den Grundzustand beschreiben und kleinskaligere Prozesse filtern sollen. Aus
diesem Grund werden Funktionen eingefiihrt, wie sie in operationellen globalen Vor-
hersagesystemen verwendet werden. Sie werden als isotrop und homogen angesehen,
was in der Mesoskala zunichst sicher nicht richtig ist [81], aber zur Beschreibung
des synoptischen Antriebs erlaubt ist. Das bedeutet, daB die Korrelationsfunktionen

nur vom Abstand zweier Mefipunkte abhédngt:
pi; = pis(IT5 — 75l)
Wie oben erwihnt, kénnen die Funktionen auch die physikalischen Beziehungen
zwischen den interpolierten Feldern enthalten. Hier sind dies die geostrophischen
Windgleichungen und die hydrostatische Grundgleichung.
Diese Nebenbedingungen kénnen einfach erfiillt werden, wenn sie linear sind.

Um dies zu erreichen, werden die Gleichungen des Grundzustandes in ein Koordi-

natensystem mit einer Druckkoordinate transformiert. Sie lauten dann

10®
10®

1.!5. = ?a (117)
1 09

I'= “Rdlnp (118)

mit der Temperatur 7 und dem Geopotential ®.
An dieser Stelle wird eine Kovarianzfunktion fiir das Geopotential ® eingefiihrt,

indem der Vorschlag von Bergman [12] verwendet wird,

— 1

3,8, = dZexp (‘“("" B ""}2) 1+ B1n*(p:/p;)

aus dem die iibrigen Kreuz— und Kovarianzfunktionen aus Gleichungen (116) bis
(118) berechnet werden kénnen. Sie lauten

(119)

1. Kovarianz zwischen dem geostrophischen Wind und dem Geopotential:

19
f Oy

®;®; (120)

Uy ®; = -
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=12
- fos

Vg, ®;

3,9; (121)

2. Kovarianz zwischen den geostrophischen Windkomponenten:

1 &
ug_,-ug..j- = FM(I:"@: (122)
1 92
UgiUgy = —Fm‘bi‘f’j (123)
s 5.9, (124)

Vgilg; = —=—=——
g:i%¥g. fz 8:::‘-3:5
3. Kovarianz zwischen der Temperatur und dem Geopotential:

7 J—

4. Kovarianz zwischen dem geostrophischen Wind und der Temperatur:

ul; = —R 61ij u; ®; (126)
v1; =—R 0 v;®; (127)
Olnp;
5. Kovarianz der Temperatur:
— a* S
T; j=R5lnp;31np,@i¢j (128)

In diesen Funktionen werden die Parameter « als 1072 m~2 und 8 = 5 in Anleh-
nung an [12] gewdhlt. Der Wert a entspricht einer synoptischen Lingenskala von 10°
m. Die mittleren quadratischen Fehler ¢;; wurden als 5 Prozent der Varianz bei der
Temperatur und den Windkomponenten angenommen. Der Fehler des Geopoten-
tials wurde mit 1 sehr grof§ gewéhlt, da durch die unsichere Hohenbestimmung der
Radionsonden das Geopotential mit grofen Fehlern behaftet ist. Die Einbeziehung
der Mefifehler hat noch den Nebeneffekt, da8 das Gleichungssystem (114) besser
konditioniert wird [88].

Fiir eine instationire Anwendung des Verfahrens werden Analysen in gleichen
zeitliche Abstinden (hier 3 h) durchgefiihrt und die Felder zu jedem Zeitschritt des
Modells zeitlich interpoliert.
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4.1.3 Ein Anwendungsbeispiel: Simulation einer Episode und Vergleich

mit Messungen

Das im folgenden gezeigte Beispiel entspricht der von Adrian und Fiedler [6] be-
handelten Situation. Dort sind weitere Angaben zu der Simulation zu finden. Es
handelt sich um Ergebnisse einer Simulation der ersten Mefiphase des TULLA -
Experimentes am 21. 3. 1985. Sie wurde mit einer Gitterweite von 5 km und einer
Modellhéhe von 8 km mit 35 vertikalen Schichten durchgefithrt. Der Grundzustand

wurde instationdr, wie oben beschrieben, bestimmt.

In den beiden Abbildungen 19 und 20 wird das Bodenwindfeld aus der Simu-
lation mit den Bodenbeobachtungen des synoptischen MefBinetzes verglichen. Das
wesentliche Phinomen an diesem Tag ist die Winddrehung und -zunahme im Ober-
rheintal, hervorgerufen durch eine Anderung des geostrophischen Windes. Wahrend
in den Morgenstunden die Windgeschwindigkeit im Rheintal niedrig ist, bei wech-
selnden Windrichtungen, nimmt am Nachmittag die Windgeschwindigkeit stark zu
und dreht talparallel auf sidliche Richtungen. Beides findet man sowohl in den

Beobachtungen als auch in der Simulation.

Die Abweichungen zwischen Beobachtung und Simulation sind nicht an allen
Orten und zu allen Zeiten zufriedenstellend klein. Eine Schwierigkeit bei dieser
Anwendung war die Abschitzung der Schneebedeckung [6], von der vor allem im
nordlichen Bereich die Simulationsergebnisse zusitzlich empfindlich abhdngen. Dies
ist ein Hinweis darauf, daB die Bestimmung der Bodenparameter als weitere externe
Parameter fiir das Modell ebenfalls ein wesentliches Problem darstellt.

Die Abbildung 21 vergleicht die simulierten mit den an den Radiosondenstatio-
nen gemessenen Windprofilen. Hier sieht man noch deutlicher die Winddrehung in
der Hohe, die die Ursache fiir das Verhalten des Bodenwindfeldes im Rheintal ist.
Es ist erkennbar, dafl in diesem Anwendungsbeispiel das augenfalligste Phinomen
wesentlich durch die instationdre Vorgabe des externen Antriebs bestimmt wird.

Dieses Anwendungsbeispiel zeigt, da8 fiir eine solche Simulation die Bestimmung
der externen Modellparameter wesentlich ist. Fiir einen Vergleich zwischen Simula-
tion und Beobachtung mit dem Ziel einer Modellvalidierung miissen diese Parameter
objektiv bestimmt werden. Die dazu notwendigen Analyseverfahren gehoren mit zu
dem zu validierenden Modellsystem. Daraus folgt aber weiter, dal man mit einem

solchen Datensatz das dynamische Modell alleine nicht validieren kann, und da8
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Abbildung 19: Bodenwindfeld zwischen 4.00 UTC und 14.00 UTC. Die Pfeile zeigen
das Ergebnis der Simulation, die Pfeile in den Rechtecken stellen die Beobachtungen
dar. Zur besseren Ubersichtlichkeit ist in jeder Richtung nur jeder zweite Pfeil
dargestellt worden.
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Abbildung 20: Bodenwindfeld zwischen 16.00 UTC und 22.00 UTC. Die Pfeile zeigen
das Ergebnis der Simulation, die Pfeile in den Rechtecken stellen die Beobachtungen
dar. Zur besseren Ubersichtlichkeit ist in jeder Richtung nur jeder zweite Pfeil

dargestellt worden.
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Abbildung 21: Zeit — Hohenschnitt der beobachteten Windgeschwindigkeiten (Pfeile
mit Kreuzen am Fupunkt) und den simulierten Windprofilen an der TULLA -

Radiosondenstation Neuhausen am 21. 3. 1985
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deshalb die Analysen der externen Parameter eine wesentliche Modellkomponente

darstellen.

4.2 Instationdre Windsysteme durch interne Instabilititen

Wesentlich interessanter als die durch Einfliisse der externen Skala und des Erdbo-
dens hervorgerufenen instationiren Phinomene in der Mesoskala v sind die durch
interne Instabilitdten verursachten Phanomene [4]. Diese sind bisher relativ wenig
untersucht worden. Im folgenden sollen nur Phénomene diskutiert werden, die vor
allem durch die Wechselwirkung der Stromung mit der Orographie entstehen, so
daB hier eines der augenfilligsten Phanomenen in dieser Skala, die Konvektion, im
weiteren ausgeschlossen sein soll, da diese nicht notwendigerweise an orographische
Strukturen gebunden ist.

Man muB dabei beriicksichtigen, daf dem vorliegenden System von auflen stindig
Impuls und Energie zugefiihrt werden, so daf§ das Auftreten dieser Instabilititen mit
dem externen Antrieb verbunden ist. Dadurch kann aber dieser externe Antrieb zur
Ableitung von notwendigen Bedingungen, zum Beispiel in Form von dimensionslosen
Kennzahlen, fiir das Auftreten dieser Phinomene verwendet werden.

Wenn nun die mit derartigen Instabilititen verbundenen Strémungsphinomene
in einem Gebiet so haufig auftreten, daB sie fiir das lokale oder regionale Klima
relevant sind, dann konnen die das Phianomen charakterisierenden dimensionslosen
Kennzahlen als Klimaparameter angesehen werden. Da in diesen Kennzahlen auch
Formparameter der Orographie eingehen, bietet sich hierdurch ein Ansatz, diese
Formparameter in die Beurteilung eines lokalen oder regionalen Klimazustandes mit
einzubeziehen.

Bevor Hinweise aus Beobachtungen aus dem Oberrheintal fiir die Existenz sol-
cher Phanomene diskutiert werden sollen, mufl zunichst gezeigt werden, wie weit
derartige Phanomene, die mit der Umstrémung von Hindernissen verbunden sind,
durch das hier verwendete Modell KA MM beschrieben werden. Dazu wird zunichst
die Umstrémung eines Einzelberges diskutiert, da dieses idealisierte Problem vielfach
in Strémungskanélen untersucht worden ist und deshalb eine ausfiihrliche Phinome-
nologie in der Literatur existiert. Allerdings ist die Dynamik der zu diesen Phino-
menen filhrenden Prozesse in der Literatur noch umstritten, wie im folgenden noch

erliutert wird. Dazu werden die Felder von Vorticity und potentieller Vorticity als
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besonders geeignete FeldgroBen diskutiert.

4.2.1 Die Umstromung eines Hindernisses

In Kapitel 2.2.2 wurde eine lineare, dimensionslose Losung der Eulergleichungen
angegeben. Dabei sind zwei Froude - Zahlen Fry, = 35, F'r = 3, und eine Rossby
- Zahl, Ro = %, eingefiihrt worden. Aus der Lésung konnte man erkennen, daf
die Rossbyzahl Ro und die Froude - Zahl F'r im wesentlichen die Form der Losung
beschreiben und die Froude - Zahl Fr, die Amplitude der Lésung. Es wurde dabei
vermutet, daB die Grofenordnung der Amplitude und somit die Froude - Zahl F'ry
nichtlineare Prozesse, wie Wirbelablésungen bestimmen. Aus dieser Annahme folgt,
daB die Froude - Zahl Fr;, die fiir das Umstrémungsproblem mafigebliche Kennzahl
ist. Da die Amplitude der Losung umgekehrt proportional zur Froude - Zahl Fry
ist, folgt weiterhin, daB Ablésungen bei kleinen Werten von Fry, also bei grofen
Amplituden auftreten. Eine GréBenordnung fiir eventuell kritische Werte kann aus
einer linearen Lsung nur soweit angegeben werden, als daB diese aulerhalb des
Giiltigkeitsbereichs der linearen Lésung liegen mu8 [120].

Die Gréflenordnung lafit sich aber aus einer einfachen Abschitzung ableiten,
die von Sheppard [118] 1956 verdffentlicht worden ist. Da diese Abschitzung auch
eine einfache Interpretation der Froude - Zahl Fry, liefert, wird sie hier wiederholt,
jedoch in einer gednderten Form, um die gew&hlten Variablen § und 7 beibehalten
zu kénnen.

Sheppard nimmt stationire, reibungsfreie Bedingungen an. Dann lassen sich die

Euler- Gleichungen schreiben als

v

P .
5 = —6#VT — gk (129)

mit dem Geschwindigkeitsvektor ¢ und dem vertikalen Einheitsvektor k. Wenn
man diese Gleichung langs einer Stromlinie integriert, erhdlt man die Bernoulli -

Gleichung, indem man die Gleichung (129) umschreibt zu

2

Hier wird niherungsweise angenommen, dafi das Druckfeld nur eine Funktion von

o2
d (— - gz) = —c,fdr (130)

der Hohe z ist und somit durch die hydrostatische Grundgleichung

g
dr = ———dz 131
o0 (131)
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bestimmt ist. Um die folgenden Uberlegungen zu vereinfachen, wird 6, = 0(H) als
konstant angenommen und gleich der Temperatur in Gipfelhdhe gesetzt. Dann folgt
aus Gleichung (130)

2 8
d| — ] =— 32
( 5 ) gogdz (132)
mit
0 =86-—0,.

Diese Gleichung wird zwischen zwei Punkten 1 und 2, die auf einer Stromlinie liegen,

integriert. Man erhélt die Gleichung von Sheppard [118]

~2 =2 I

v; 9 2 §

-2 _ 71 — 3
5 5 . Bugdz (133)

Auf der rechten Seite braucht wegen der hydrostatischen Grundgleichung nur iiber
z integriert werden.

Diese Gleichung beschreibt also die Anderung der Geschwindigkeit lings einer
Stromlinie, die durch Heben oder Senken der Stromlinie verursacht wird. Sheppard
stellt nun die Frage, wann ein Hindernis umstrémt wird. In diesem Fall muB es
einen Staupunkt unterhalb des Gipfels geben. Der kritische Punkt zwischen einer
reinen Hindernisiiberstromung und einer Umstrémung ist dann erreicht, wenn der

Staupunkt genau am Gipfel des Berges ist. Fiir diese Bedingung folgt aus der

Gleichung (133) . '
R *H—gdz (134)
2 1] BQ

Diese Gleichung gibt den kritischen Wert der Geschwindigkeit am Boden in Luv des
Hindernisses, unterhalb dem es zu einer Umstrémung des Hindernisses kommt.

Das Integral lafit sich umschreiben, wenn man ein lineares Profil fiir  annimmt,

0(z) =6 + g—f(z - H)
mit 8y = 6(H). Daraus folgt dann die notwendige Bedingung fiir die Existenz eines
Staupunktes
o < N?H?
oder in dimensionsloser Form
Fri <1 (135)

Man kann also eine Umstromung des Berges erwarten, wenn die Froude - Zahl,
gebildet mit der Hindernishéhe, kleiner als 1 ist.
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Dieses Ergebnis wurde dann spéater in vielen Experimenten im Stréomungskanal
bestéatigt. Brighton [15] klassifiziert diese Experimente mit Hilfe dieser Froude -
Zahl:

Fry >>1 lineare Uberstrémung

Fry~1 nichtlineare Uberstrémung

Frp <1  Umstrémung bzw. Rotorbildung

Frp << 1 Umstréomung mit Ablosung bzw. ”Blocking”

Die Unterscheidung zwischen linearer und nichtlinearer Uberstrémung bezieht sich
auf eine mogliche modellmafiige Beschreibung der Strémung. Im ersten Fall kann
die Uberstrdmung gut mit einem linearen Modell berechnet werden, wie es hier be-
schrieben worden ist, wihrend im zweiten nichtlinearen Fall nichtlineare Modelle
verwendet werden miissen, zum Beispiel mit Lésungen der Long- Gleichung [87].
Die Rotorbildung im Lee und das Blocken der Strémung im Luv des Hindernisses
finden an zweidimensionalen Hindernissen statt, wiahrend im dreidimensionalen Fall
immer eine Umstrémung moglich ist. In diesen Fallen verhilt sich die Stromung
im wesentlichen horizontal zweidimensional und 1aBt sich ndherungsweise durch das
analytische Modell von Drazin [27] beschreiben. Diese Losung setzt allerdings eben-
falls Stationaritat voraus und beschrankt sich auf zylindersymmetrische Hindernisse.

Fiir die hier erwihnten Modelle existieren zumindest fiir einige geometrische
Verhiltnisse analytische Losungen, die zundchst kaum von praktischer Bedeutung
sind. Sie zeigen aber, dafl es im vorliegenden Fall der Hindernisumstrémung die
oben genannten vier deutlich verschiedenen Strémungsformen gibt, die durch die
Froude - Zahl unterschieden werden kénnen. Zusatzlich kann man noch unterschei-
den, daB fiir grofe Froude - Zahlen (Fr, >> 1) im wesentlichen eine Uberstrmung
stattfindet und daB fiir kleine Froude - Zahlen (Fr << 1) mindestens in den unte-
ren Schichten eine Umstrémung stattfindet. Oberhalb dieses Umstrémungsbereichs
wird das Hindernis iiberstromt, da die Luftpakete dort nur wenig angehoben werden
miissen. Diese Vorstellung wurde von Hunt und Snyder [72] aus Stromungskanalex-
perimenten entwickelt.

Snyder et al. [126] formulierten deshalb das Konzept der teilenden Stromlinie,
ausgehend von Sheppard’s [118] Abschatzung und weiteren Stromungskanaluntersu-
chungen. Die teilende Stromlinie bzw. die aus diesen Stromlinien bestimmte Flache
teilt die Stromung in zwei Gebiete. Oberhalb dieser Fliche wird das Hindernis
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iiberstromt, unterhalb dieser Fliche umstrémt. Die Hohe dieser Fliche h, la8t sich
ebenfalls aus Sheppard’s Gleichung (133) ableiten, indem in dieser Gleichung fiir
z1 die Hohe h, eingesetzt wird. Man erhalt allerdings nur eine implizite Gleichung
zur Bestimmung von h,, die jedoch unter der oben genannten Voraussetzung der

konstanten Brunt - Vaisild - Frequenz N eine einfache Lésung besitzt,

hy
=] = =2
Fry, v (136)

aus der der kritische Wert der Froude - Zahl fiir die Umstrémung fiir £, = 0 folgt.
Dieses Konzept der teilenden Stromlinie wurde auch in der atmospharischen Grenz-
schicht getestet. Trombetti und Tampieri [131] konnten einen Zusammenhang zwi-
schen der Froude - Zahl Fry und dem Verhiltnis %{* zeigen, auch wenn ihre Auswer-
tung durch die relativ groBen Meffehler von Radiosondenmessungen beeintrichtigt
wurde.

In der Atmoshare sind bei typischen Mittelgebirgen oder auch bei groBen Inseln
bei mittleren Windgeschwindigkeiten unrealistische Temperaturgradienten notwen-
dig, um hinreichend kleine Froude - Zahlen zu erreichen, die zur Wirbelablésung
notwendig sind. Trotzdem werden Wirbel zumindest im Fall von groBen Inseln
hdufig beobachtet, wie viele dokumentierte Beispiele zeigen (z. B. von Chopra und
Hubert [17], Zimmerman [146], Mohr [94], Moll [95] oder Jensen und Agee [73].
Etling [43] gibt eine Ubersicht iiber weitere.) Etling erklirt diesen scheinbaren Wi-
derspruch ebenfalls mit Sheppard’s Gleichung (133). Es ist nicht notwendig, daf
der Temperaturgradient iiber die gesamte Schicht so grof§ ist, sondern es reicht eine
Inversion mit der entsprechenden Brunt - Vaisila - Frequenz aus, die eine vertikale
Michtigkeit von H — h, besitzt. Dann ist die Hohe der teilenden Stromlinienfliche
die Inversionsuntergrenze. Unterhalb der Inversion kann die Schichtung neutral sein.
Viele der oben zitierten Beispiele von Beobachtungen von Wirbelstraflen in der At-
mosphire wurden im Lee von subtropischen Inseln durchgefiihrt, bei denen eine

starke Passatinversion gemessen worden ist oder vermutet werden kann.

4.2.2 Die potentielle Vorticity

Aus den hydrodynamischen Gleichungen, wie sie hier auch verwendet werden, 1aft
sich eine Klasse von konservativen Gréfen ableiten, die sich zur Analyse und Dar-

stellung von Strémungen verwenden lassen. Diese in der hier benétigten allgemeinen
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Form zuerst von Ertel [42] eingefiihrten Gréfien werden unter dem Begriff " potenti-
elle Vorticity” zusammengefait. Hoskins et al. [70] geben einen, auch historischen,
Uberblick iiber das Konzept der Vorticity und der potentiellen Vorticity.

Diese Ableitung wird hier fiir das hier verwendete Gleichungssystem in Anleh-
nung an der Darstellung von Pedlosky [102] wiederholt. Ausgangspunkt sind die
Bewegungsgleichungen, hier in Vektorform:

z—?+ﬁ-Vﬂ'=—cp9V?r+V@—2ﬁxﬁ+F' (137)
F bezeichnet den Reibungsterm, V& die Schwerebeschleunigung. Von dieser Glei-
chung wird durch Bildung der Rotation die (dreidimensionale) Vorticity - Gleichung
gebildet.

%{Vxﬁ)+‘?x((‘?xﬁ]xﬁ):——chx(ﬁ'Vﬂ']—Vx (2ﬁxﬁ)+VxF‘ (138)

Dabei wurde die Beziehung

=

ﬁ-Vﬁz(Vxﬁ)xﬁ—V%

fiir den Advektionsterm verwendet. Aus der hier verwendeten Filtergleichung V - ¢ = 0
ergibt sich die Vorticitygleichung mit {} = konst fiir die (dreidimensionale) absolute
Vorticity
G, =V xv+420
in der tiblichen Form
dui,
dt

mit dem Drehterm, dem Solenoidterm und dem Reibungsterm auf der rechten Seite.

=we Vi— VO xVr+V xF (139)

Das Ziel des Konzeptes der potentiellen Vorticity ist die Formulierung einer Glei-
chung ohne Drehterm und Solenoidterm. Dazu wird eine skalare Feldfunktion ¥
eingefiihrt, die einer Bilanzgleichung der folgenden Form geniigen mu8:
dv _
dt
Mit dieser zusitzlichen Gleichung wird die Geschwindigkeit ¥ in Gleichung (139)
eliminiert. Dazu wird der Gradient von Gleichung (140) gebildet

v d .
V== VU4 V5 VI = V) (141)

A (140)
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Diese Gleichung wird skalar mit der absoluten Vorticity

ﬁu'%vw +ﬁa'Vﬁ-VW=Ju'Vk (142)
und die Vorticitygleichung (139) mit V¥ multipliziert
du, . B
vV . d:=V‘~I‘-wa*VU—V‘I'*ch6'xV:r+VlI'-V><F (143)

Diese beiden Gleichungen werden addiert und man erhilt die Gleichung fiir die
potentielle Vorticity
=&, - V¥

in der Form

dIl 3
= =@ VA=V V0 x Vr + VUV x F (144)

Fiir die bis hier nicht spezifizierte Funktion ¥ wird die potentielle Temperatur
eingesetzt, die eine Bilanzgleichung der geforderten Form (140) erfiillt. Dadurch
entfallt noch zusitzlich der Solenoidterm. Der Quellterm A in Gleichung (140) ist
in dem hier verwendeten Gleichungssystem die turbulente Diffusion der potentiellen

Temperatur.

— =3,-V(V-K\V8)+ V8-V x F (145)

Die Quellterme der Gleichung der potentiellen Vorticity (145) wirken nur iber
die turbulenten Prozesse, die unter den hier angenommenen atmosphérischen Be-
dingungen nur in der Grenzschicht stattfinden. Deshalb eignet sich die potentielle
Vorticity gut zur Darstellung von Umstromungsphanomenen im Lee eines Hinder-
nisses, wie es hier untersucht wird. (s. z. B. [20]).

Die Wirkung der Quellterme laft sich noch genauer beschreiben, ohne zusétzliche
Annahmen iiber die Form dieser Terme treffen zu miissen. Denn Gleichung (145)

1aBt sich vollstandig in FluBiform darstellen, wie zum Beispiel Haynes und McIntyre

[61] zeigen:
%Itl+v.(m_aa§-?-ﬁxve)=o (146)

Aus dieser Form folgt, daB innerhalb der Strémung weder potentielle Vorticity ver-
nichtet noch erzeugt werden kann, ohne da hier die diffusiven Prozesse genauer
spezifiziert werden miissen. Die Transportgeschwindigkeit der potentiellen Vorticity
bestimmt sich aus dem Verhiltnis des Flusses zur transportierten Grofle.

- df -
48 F g
iy = T — Lot +11 X (147)
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Potentielle Vorticity kann nur dort erzeugt werden, wo Isentropen die Berandung der
Strémung schneiden. Auflerdem laBt sich zeigen, dal ein Transport von potentieller
Vorticity durch isentrope Flichen unméglich ist [61]. Wegen dieser Eigenschaften
verhilt sich die potentielle Vorticity anders als ein passiver Tracer. Nur wenn der
letzte Term in Gleichung (147) entfallt (¥ = ©), die Strémung also adiabatisch und
reibungsfrei ist, dann kann die potentielle Vorticity als passiver Tracer angesehen
werden [62].

Wenn man also diese Grofle auf einer ebenen Fliche z = konst darstellt, die das
Hindernis durchschneidet, und sich diese Flache sonst oberhalb der Grenzschicht
befindet, stellt sich die potentielle Vorticity als passiver Tracer dar, der nur an
der Wand des Hindernisses Quellen besitzt. Diese Art der Darstellung ist dann
vergleichbar mit Strémungsvisualisierungen im Kanal, wo man den Tracer am Hin-
dernis freisetzt. Ein Beispiel einer solchen Darstellung ist in den Abbildungen 22
bis 24 gezeigt, die Ergebnisse einer Simulation mit dem Modell KAMM darstellen.

Die Abbildungen zeigen deutlich die Strukturen, wie sie von Beobachtungen im
Strémungskanal von WirbelstraBen her bekannt sind (s. z. B. [134]). Es bilden sich
lange, diinne Streifen aus, die sich hakenférmig anordnen und dabei aufrollen.

Da dieses Phinomen der Wirbelstrafilen instationér ist, unterscheidet sich die
Darstellung der Stromungsfeldes zwischen einer Lagrange’schen Betrachtung durch
Trajektorien eines Tracers und einer Euler'schen Darstellung zum Beispiel durch
Strémungspfeile, wie sie in den Abbildungen (25) bis (27) dargestellt sind. Die
Abbildungen zeigen die Stromungsfelder in der selben Schnittebene zu den gleichen
Zeiten wie die Abbildungen (22) bis (24).

Die Abbildungen zeigen, daf8 die im Lee des Berges entstehenden Wirbel sich im
Bereich des hufeisenférmigen Nachlaufgebietes ausbreiten. Dieses Gebiet wird qua-
litativ schon durch die linearen Lésungen beschrieben, die in Kapitel 2.2.2 diskutiert
worden sind. Es wird durch die sich bildenden internen Schwerewellen beschrinkt,
die sich analog zu Kelvin’schen Schiffswellen in einem Sektor von ca. 40 Grad aus-
breiten [127]. Dabei tritt im Bereich der Wellen die grote Windscherung auf, die
zu den Maxima der Vorticity und der potentellen Vorticity an den Randern des
Nachlaufgebietes gehdrt. Die Wirbel selber sind nicht gleichzeitig die Maxima der
potentiellen Vorticity, sondern sind das Ergebnis der Umverteilung von Scherungs-
in Kriimmungsvorticity.

Die Maxima der potentiellen Vorticity befinden sich in unmittelbarer Hinder-
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Abbildung 22: Darstellung der potentiellen Vorticity auf einer Fliache z/h = 0.5 bei
der Umstrémung eines glockenférmigen Berges bei einer Froude - Zahl Fry =0, 1.
Ergebnis einer Simulation nach einer dimensionslosen Zeit von { = t£ = 27. Positive

Werte sind dunkel, negative Werte hell dargestellt.
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Abbildung 23: wie vorherige Abbildung nach einer dimensionslosen Zeit { = t% =

31.5.
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Abbildung 24: wie vorherige Abbildung nach einer dimensionslosen Zeit { = t£ =
36.
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Abbildung 25: Darstellung der Stromung auf einer Flache z/h = 0.5 bei einer Froude
- Zahl Fry, = 0,1. Ergebnis einer Simulation nach einer dimensionslosen Zeit von
t=t% =27
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Abbildung 26: wie vorherige Abbildung nach einer dimensionslosen Zeit i=t

31.5.
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Abbildung 27: wie vorherige Abbildung nach einer dimensionslosen Zeit =t =

36.
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nisnihe, also in der Grenzschicht um den Berg. Dies ist ein Hinweis, da8 dort die
potentielle Vorticity in Ubereinstimmung mit Gleichung (145) produziert wird.

Es sind zwei signifikante Maxima auf der aus Richtung der Anstrémung rechten
und linken Seite des Berges zu erkennen. Die Orte liegen an den beiden Stellen,
an denen der Wellenkamm der vom Berg ausgelésten Schwerewellen diesen beriihrt.
Dieses zeigt eine weitere Verkniipfung zwischen den Leewellen und der Bildung von
Leewirbeln auf und pafit in das von Hunt und Snyder [72] gezeigte Bild des Nahbe-
reichs der Umstréomung eines Hindernisses.

Die hier gezeigten Ergebnisse belegen, daf die potentielle Vorticity am Hindernis
produziert wird, wie es aus Gleichung (146) folgt. Smolarkiewicz und Rotunno [125]
[124] diskutieren die Moglichkeit, Nachlaufwirbel in einem reibungsfreien Fluid zu
erzeugen. Sie verwenden ein reibungsfreies Modell zur Simulation der Umstrémung
eines Berges und erhalten als Lésung ein stationares Wirbelpaar. Die Anstromung
ist dabei homogen, also vorticityfrei gewihlt worden. Thre Ergebnisse sind, daB die
Stromung frei von potentieller Vorticity ist. Dies bedeutet, daff die Vorticity auf den
Isentropenflichen # = konst auch konstant gleich Null bleibt. Die Isentropenflichen
verformen sich aber so, dafl die Projektion der isentropen Vorticity von der Flache
§ = konst auf eine horizontale Fliche z = konst die Vorticity fiir die Wirbel er-
gibt. Sie zeigen diese Verformung der Isentropen in ihrer Erwiderung [124] auf die
Anmerkungen von Smith [123].

Smith argumentiert, da bei der Ausbildung einer ablésenden Strémung notwen-
digerweise die Schichtung lokal statisch instabil wird und es zur thermischen Produk-
tion von Turbulenz kommt. Dadurch wird die Voraussetzung der Reibungsfreiheit
verletzt. Die turbulenten Prozesse sind dann die Quelle der potentiellen Vorticity,
im Widerspruch zu Gleichung (146) [61] [62]. Wenn die Lésungen von Smolarkiewicz
und Rotunno reibungsfrei sind, wie sie annehmen, dann stimmt Smiths Argument
nicht mehr, weil dann in dem Modellgleichungssystem kein dissipativer Prozefl vor-
handen ist. Sie versuchen deshalb die Reibungsfreiheit zu iberpriifen, indem die
Giiltigkeit der Erhaltung der potentiellen Vorticity (145) mit dem folgenden Krite-

rium getestet wird

2 w- Ve
= - - 148
£ vr”“""“(rauvm) : (148)

Dieses Kriterium priift, wie genau die Normale einer isentropen Fliche parallel
zum Rotationsvektor der Geschwindigkeit ist. Die Anwendung dieses Kriterium
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auf die hier gezeigten Losungen des Modells KAMM zeigt jedoch, dafl in KAMM
mit Beriicksichtigung der Reibung das Kriterium um zwei Gréflenordnungen besser
erhalten ist, als in dem von Smolarkiewicz und Rotunno verwendeten Modell. Offen-
sichtlich ist die numerische Diffusion in diesem Modell gréfier als im Modell KAMM
die numerische und parametrisierte zusammen, wenn man der Argumentation von
Smolarkiewicz und Rotunno folgt. Wenn man jedoch von Gleichung (146) ausgeht,
dann iiberpriift das Kriterium (148) die Einhaltung des universellen Erhaltungssat-
zes (145) oder (146), der unter allen Bedingungen erfiillt bleiben muB. Gleichung
(148) testet allein die Dynamik des Modells, wobei hier das Modell KAMM besser
als das von Smolarkiewicz und Rotunno abschneidet.

Der zweite Punkt von Smith hingt mit dem Vorhandensein eines Staupunktes in
der Strémung zusammen. Die Wirbel bilden sich nur bei Froude - Zahlen, bei denen
man auch die Existenz eines Staupunktes erwartet. Dort schneiden sich die Dichte-
bzw. Isentropenflichen, so daB in diesem Punkt die Felder nicht mehr differenzierbar
sind. Die Auswirkung dieser Tatsache diskutiert Smith an Hand des zu Gleichung
(145) dquivalenten Integralsatz fiir die Erhaltung der potentiellen Zirkulation:

d .

— +ds =10 149
dt r(am)v y (149)

Der geschlossene Integrationsweg liegt dabei auf einer Isentropenfliche. Der Stau-
punkt ist in der Fliche ein singulirer Punkt, an dem der Integrationsweg zur Be-
rechnung der Zirkulation entartet. Das Integrationsgebiet wird im Laufe der Zeit
unendlich auseinander gezogen und dann in zwei Gebiete aufgeteilt, die sich am
Staupunkt berithren. Damit die Zirkulation erhalten bleibt, mufl in beiden Teilge-
bieten die Zirkulation betragsmaBig gleich, aber mit unterschiedlichem Vorzeichen
behaftet sein. Dadurch wird das Nachlaufgebiet in zwei Gebiete mit positiver und
negativer Zirkulation auf isentropen Flichen aufgeteilt, die sich in den Wirbeln zei-
gen konnen.

Aus diesem Argument ergeben sich die folgenden Aussagen [123]:
1. Leewirbel treten nur zusammen mit einem Staupunkt in der Strémung auf.

2. Exisitert eine Fliche, in der die Zirkulation ungleich Null ist, dann befindet
sich in ihr ein Gebiet mit nicht verschwindender potentiellen Vorticity oder

ein Staupunkt.
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Zusammenfassend lassen sich die hier gezeigten eigenen Ergebnisse und die Dis-
kussion von Smith, Smolarkiewicz und Rotunno wie folgt formulieren: die hier dis-
kutierten Phinomene sich abldsender Leewirbel erhalten ihre potentielle Vorticity
durch die Produktion an der Hinderniswand, wie es die dargestellten Verteilungen
der potentiellen Vorticity aus den Modellsimulationen bestitigen. Die Orte der
Quellen werden durch die Leewellen bestimmt. Diese verteilen die Vorticity von den
horizontalen Komponenten auf die vertikale Komponente, wie es von Smolarkie-
wicz und Rotunno diskutiert wird. Das Phinomen ist immer mit einem Staupunkt

verbunden.

Die Form der Isentropenflichen, wie sie von Smolarkiewicz und Rotunno ge-
zeigt wird, ist eine Folge der Erhaltung der potentiellen Vorticity. Das Produkt
des Betrages der dreidimensionalen Wirbelstirke, des Temperaturgradienten und
des Flachenkosinus der Isentropenflichen ist konstant. Da die beiden letztgenann-
ten Grofien durch die Leewellen wesentlich bestimmt werden, ist die Verteilung der
Wirbelstdrke auch abhingig von der Ausbildung der Leewellen. Die Anordnung ist
immer so, dafl die Wirbelkerne warm sind. Sie befinden sich dort, wo die Héhe der

Isentropenflichen ein lokales Minimum hat.

Die Wirbel breiten sich in einem Sektor von ungefihr 20 Grad zur Hauptwind-
richtung aus, was dem Winkel von Kelvin’schen Schiffswellen von arcsin 3 [127]
entspricht. Diese Eigenschaft ist ein weiterer Hinweis auf die enge Verkniipfung

zwischen Schwerewellen und dem Nachlauf.

Smolarkiewicz und Rotunno betonen die Stabilitit ihrer Lésung. Bei ihren Si-
mulationen l6sen sich die Wirbel erst bei asymmetrischer Anordnung des Hindernis-
ses ab. Hier besteht ein offensichtlicher Widerspruch zu den eigenen Ergebnissen.
Eigene Versuche mit verschieden grofien Gebieten lassen aber vermuten, daB die
Stabilitat dieser Losung durch die Lage der Rinder beeinflut wird. Die Ablésung
erfolgt nur bei hinreichend grofien Gebieten. Auch andere Autoren wie Rusher und
Deardorf [112] wihlen Gebiete, die relativ zum Hindernis wesentlich gréfer als bei
Smolarkiewicz und Rotunno sind. Auch werden die Simulationen iiber wesentlich

lingere Zeiten durchgefiihrt.
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4.2.3 Die Vorticity

Im Gegensatz zur potentiellen Vorticity existiert fiir die Vorticity keine quellenfreie
Bilanzgleichung. Dennoch haben Schir und Smith [114] einen neuen Aspekt in
die Diskussion der Produktion der Vorticity & eingebracht, der zumindestens fiir die
Flachwassergleichungen eine Lésung des Problems der Vorticityproduktion anbietet.
Zunichst unterscheiden sie einmal zwischen einer reibungsfreien Stréomung und einer
viskosen Strémung ohne Bodenreibung und zeigen fiir den letzten Fall einen Mecha-
nismus auf, der Vorticity einer Strémung ohne Bodenreibung aber mit Viskositat
produzieren kann. Sie diskutieren diesen Proze8 an den Flachwassergleichungen,
so dafl ihre Ableitung fiir das hier verwendete dreidimensionale nichthydrostatische
Gleichungssystem wiederholt wird.

Ausgangspunkt sind die Bewegungsgleichungen (137), aus denen das Crocco -
Vazsonyi - Theorem (siehe z. B. [33], Kapitel 6.5) abgeleitet wird:

av o Uh -
E—[va)xv:TV.s—V —‘j—+gz+h + F (150)

Dabei wurde die oben genannte Beziehung fiir den Advektionsterm verwendet und
der Druckterm umgeformt zu

VT =, V(0r) — eVl = ¢, VT — c,7V0 = Vh - TVs

mit der spezifischen Enthalpie A und der spezifischen Entropie s. Mit der Annahme
der Stationaritit und nach Anwendung des Kreuzprodukts mit dem vertikalen Ein-

heitsvektor k von links erhilt man die Beziehung
TkxVs—J +J,=kx VB, (151)

Die Grifle
J}T —kxF

ist die horizontale turbulente Flufidichte der Vorticity, der vertikalen Komponente
der Geschwindigkeitsrotation [114]. Die Terme

Jo = —G(k-7) + v(k- @)

stellen die horizontale FluBdichte der skaligen Vorticity dar. Der vertikale Anteil
hebt sich durch den ersten Term nach dem Gleichheitszeichen auf. AuBBerdem ist die
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Bernoulli — Funktion B eingefiihrt worden:

o2
B=—+h+g:=
2

Der erste Term auf der linken Seite von Gleichung (151) entsteht aus der Nichtli-
nearitdt des Druckterms in den Bewegungsgleichungen, der in der Analyse von Schér
und Smith [114] wegen der Verwendung der Flachwassergleichungen nicht auftritt.
Bei einer linearisierten Form des Druckterms in der Bewegungsgleichung entfallt er
ebenfalls, zum Beispiel bei der Verwendung der Boussinesq — Approximation. Da
diese Approximation Strémungen in dieser Skala gut beschreibt, soll der erste Term
in Gleichung (151) in der folgenden Diskussion vernachlissigt werden.

Die beiden iibrigen Terme auf der linken Seite der Gleichung (151) sind, wie
oben diskutiert, die Dichte des skaligen und dissipativen horizontalen Flusses der
Vorticity. Die Gleichung sagt dann aus, daB zu dieser totalen Vorticity — Fluidichte
eine Stromfunktion B existiert, die die Bernoulli - Funktion ist. Damit hat man eine
einfache diagnostische Beziehung zur Verfiigung, um unter stationiren Bedingungen
den horizontalen Flufl der Vorticity zu analysieren.

Weiter tritt immer dann ein Vorticity - Flu$ auf, wenn die Bernoulli - Funktion
einen horizontalen Gradienten besitzt. Bei dem hier gestellten Problem der Um-
strdmung eines isolierten Hindernisses kann ein solcher Gradient nur durch einen
hydraulischen Sprung erzeugt werden, der im Fall einer reibungsfreien Strémung zu
einer Kontaktunstetigkeit ausartet, bei einem viskosen Medium zu hohen Gradien-
ten fiihrt [127]. Wenn man mit Hilfe der Beziehung (151) den totalen Vorticity—
FluB berechnen will, dann ist dieser gerade durch die Differenz der Bernoulli- Funk-
tion zwischen Luv und Lee gegeben. Das heifit aber, da8 man die genaue Form
der beiden Anteile des Vorticity — Flusses nicht kennen muf}, oder da8 die genaue
Form der Dissipation nicht wesentlich fiir den Vorticity — FluB und der Vorticity -
Produktion ist. Somit 148t sich die Argumentation von Schir und Smith so zusam-
menfassen: Die Vorticity im Nachlauf wird durch die Dissipation erzeugt, die durch
einen hydraulischen Sprung am Hindernis erzwungen wird, indem dieser einen Gra-
dienten der Bernoulli — Funktion verursacht. Die genaue Form der internen Reibung
(Viskositat) ist dabei unwesentlich.

Diese Erklirung der Vorticity — Quelle setzt ein viskoses Fluid voraus. Es wird
jedoch keine Grenzschicht am Hindernis benétigt. Ubertragen auf die Lésung eines
numerischen Modells bedeutet dies, solange irgend ein dissipativer ProzeB in dem
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Modell auftritt, wie zum Beispiel eine numerische Diffusion, wird beim Auftreten
eines hydraulischen Sprungs Vorticity produziert, auch wenn im Modell Gleitbedin-
gungen am Boden eingesetzt werden. Potentielle Vorticity kann aber nur an der
Wand des Hindernisses erzeugt werden, unabhingig von der Wirkung von internen

Reibungsprozessen.

4.2.4 Das Brechen von internen Schwerewellen

Die oben dargestellte Analyse von Schir und Smith [114] fordert fiir die Vorticity-
produktion einen hydraulischen Sprung im Fall von Flachwasserstrémungen. Hier
stellt sich die Frage, ob diese hydraulische Theorie auf ein Medium mit stetiger Dich-
teverteilung wie die Atmosphire {ibertragen werden kann. Formal wird die schon
im vorhergehenden Abschnitt abgeleitete diagnostische Beziehung (151) durch den
ersten Baroklinititsterm erweitert, der die Anwendung dieser Beziehung erschwert,
wie es oben schon deutlich geworden ist. Die zusitzliche Frage ist jetzt, ob es in der
Atmosphire einen zum hydraulischen Sprung analogen Prozef gibt.

Dazu beschreibt Smith [121] konzeptionell, ausgehend von phanomenologischen
Untersuchungen mit Hilfe numerischer Simulationen von Clark und Peltier [18] [103],
wie beim Brechen interner Schwerewellen Stromungsformen entstehen, die sich gleich
einem hydraulischen Sprung verhalten. Zunichst bricht eine solche Welle, wenn die
Wellenamplitude so grof§ wird, daB die Schichtung lokal statisch labil wird. Diese
Labilitit verursacht die Produktion von Turbulenz, so da im Bereich der brechen-
den Welle die labile Schichtung nahezu neutral wird, die Windgeschwindigkeit stark
herabgesetzt wird oder sogar ein Riickstromgebiet entsteht. Unterhalb dieser Zone
ist die Atmosphire stabil geschichtet, und es tritt im Bereich dieser so entstehenden
Grenzfliche eine starke Geschwindigkeitsscherung auf. Diese Stromungskonfigura-
tion fithrt auf diese Weise zu einer inhomogenen Verteilung der Brunt — Viisila -
Frequenz oder des Scorer — Parameters, die zu einem SchieBen der Stromung fiihren
kann, analog zum hydraulischen Sprung. Dieses Konzept der Analogie zwischen
hydraulischen Sprung und dem Brechen interner Schwerewellen wurde mit Hilfe nu-
merischer Simulationen von Durran und Klemp [31] [28] bestétigt.

Wie oben beschrieben, brechen die internen Schwerewellen dann, wenn die Schich-
tung wegen der grofien Wellenamplitude labil wird. Dieser Bedingung entspricht die

Aussage, daB in einem solchen Fall die Isentropen bzw. Flachen gleicher potentieller
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Temperatur in einem Teil des Stromungsgebietes senkrecht verlaufen. Da auf diesen
isentropen Flichen bei adiabatischer Stromung die Stromlinien verlaufen, folgt dar-
aus, daB die longitudinale Geschwindigkeitskomponente mindestens in einem Punkt
dieser Flache verschwindet, also ein Staupunkt auftritt. Damit ist die Verkniipfung
zwischen der Existenz eines Staupunktes, dem Brechen der internen Schwerewellen
und der Wirbelbildung gegeben, wie es von Smith [123] gefordert worden ist.

In der linearen hydrostatischen Losung fiir die Uberstrémung des ”Hexenber-
ges” tritt ein solcher Staupunkt fiir eine Froude - Zahl von Fry = 1/3 auf [120].
Diese Losung ist zwar dann sicher nicht mehr sinnvoll, da im Fall eines Staupunktes
die Strémung sich nichtlinear verhilt, aber sie gibt zumindest einen Hinweis iiber
die GroBenordnung der Froude — Zahl Fry, die fiir das Auftreten eines Staupunk-
tes notwendig ist. Und sie liegt in dem Bereich, bei dem Wirbel im Nachlauf zu
erwarten sind, so dafl diese so dargestellten Plausibilititen auch die quantitativen
Zusammenhéange erklaren.

Weiterhin kann man dann aus der linearen Lésung die Quellverteilung angeben.
ﬁ‘ > 1list, mit dem Vorbehalt, dafi diese Bedingung die

Annahmen fiir die Linearisierung verletzt. Dieser Bereich befindet sich aber zumin-

Die Wellen brechen dort, wo

dest qualitativ iber dem Hindernis, hufeisenformig verteilt, wie es die Abbildungen
3 bis 7 zeigen. Damit ist dann auch die Verteilung der Quellen fiir die Vorticity zu
verstehen, die sich seitlich des Hindernisses befinden, dort wo die Schwerewellen den
Berg "beriihren” (s. Abbildung 22 bis 24).

4.2.5 Vergleich der Modellsimulationen mit Messungen im Strémungs-
kanal

Die in den Abbildungen 22 bis 27 dargestellten Ergebnisse einer instationiren Simu-
lation mit dem Modell KAMM wurde fiir mehrere Werte der Froude- Zahl F rL Wie-
derholt,(0.1; 0.2; 0.25; 0.4; 0.6 und 0.8), um die aus Untersuchungen im Strémungs-
kanal bekannten Phinomene mit dem Modell zur Validierung der Ergebnisse wie-
derzugeben. Dazu werden hier drei Kennzahlen verglichen, der kritische Wert der
Froude- Zahl Frj, bei dem die Wirbelbildung einsetzt, die Strouhal - Zahl § = i
als Ma8 fiir die Ablésefrequenz n und die Aspektzahl als Verhiltnis lateraler zu
longitudinalem Wirbelabstand. Experimente zeigen dabei, dafi die Strouhal — Zahl

eine Konstante ist, also weder von der Froude - Zahl noch von der Reynolds — Zahl
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Tabelle 1: Vergleich einiger dimensionsloser Kennzahlen zwischen Modellsimulatio-

nen und Tankexperimenten

kritische Froude - Zahl Modell: 0.4-06
Kanal: 0.4 [15]
Atmosphare: < 0.4 [43]
Strouhal - Zahl Modell: 0.3+0.1
Kanal: 0.4 0.1 [15], 0.3 £ 0.1 [13]
Atmosphire: 0.2 = 0.05 [146]
Aspektverhaltnis Modell: 0,3 £0.1
Kanal: 0.28 — 0.52
Atmosphare: 0.4 + 0.2 [146]
Theorie von v. Karman: 0.281[133]

abhingt. Letztere wird hier nicht betrachtet. Die Unabhéngigkeit der Strouhal -
Zahl von der Reynolds - Zahl interpretiert schon Brighton [15] als einen Hinweis, da
die Wirbelbildung nicht durch Reibungsprozesse verursacht wird. Weitere Angaben
zu atmosphérischen Daten und Tankexperimenten hat Etling [44] zusammengefaft.

Die Ergebnisse sind in der Tabelle 1 dargestellt. Der Vergleich zeigt, dafi das hier
verwendete Modell KAMM die wesentlichen Eigenschaften der Umstrémung eines
Einzelberges richtig wiedergibt. Dieses Ergebnis wird hier zur Rechtfertigung der

folgenden Ergebnisse von Simulationen iiber komplexem Geldnde gewertet.

4.3 Nachlaufstrémungen im Oberrheintal
4.3.1 Hinweise aus Beobachtungen

Seitdem Satellitenbeobachtungen zur Verfiigung stehen, wird die Ausbildung von
Leewirbeln mit vertikaler Achse in der Atmosphéire im Lee einiger Inseln héufig
beobachtet. Beispiele von Analysen derartiger Beobachtungen findet man unter an-
derem von Hubert und Krueger [71], Chopra und Hubert [17], Zimmerman [146],
Moll [95], Jensen und Agee [73], um nur einige zu nennen. Als Indikator dient dabei
die Stérung der Wolkenbildung durch die zusitzlichen Vertikalbewegungen inner-
halb der Wirbel. Uber Land versagt dieser Indikator, da dort noch viele andere

orographisch verursachte Hebungsprozesse wirken, die das Erkennen von geordne-
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ten Strukturen erschweren. Jedoch wird die Ausbildung einzelner Leewirbel nicht
auszuschliefien sein. Es wird hier versucht, derartige Wirbel und Bedingungen fiir
deren Auftreten iiber Mittelgebirgen zu analysieren.

Das synoptische Mefnetz als wesentliche Datenquelle fiir die Beobachtung des
Windfeldes ist dabei sicher nicht hinreichend dicht, um instationire Phinomene
wie sich ablésende Wirbel analysieren zu kénnen. Eine Verbesserung dieser Situa-
tion zumindest im Oberrheintal wird aber bald zu erwarten sein, wenn dort das
geplante REKLIP - MeBnetz [52] seinen Betrieb aufgenommen hat. Allerdings gibt
es in Einzelfillen Hinweise auf die Existenz dieser Phinomene. So verglichen Adrian
und Fiedler [5] das Ergebnis einer Simulation mit dem Modell KAMM mit Beob-
achtungen. Die mit den Beobachtungen gut iibereinstimmende Simulation zeigt
im Oberrheintal einen grofilen Wirbel, der durch die Umstrémung des siidlichen
Schwarzwaldes erzeugt wird. Siidlich des Schwarzwaldes traten dabei im Bereich
des Hochrheintales hohe ostliche Windgéschwindigkeiten auf, die in der genannten
Arbeit mit dem von Diitsch u. a. [32] beschriebenen ”"Méhlin - Jet” in Verbindung
gebracht wurde.

Dieses Phanomen wird in diesem Bereich, dstlich von Basel, hiufig beobachtet.
Es tritt als Ostwind mit hohen Windgeschwindigkeiten auf, ist mit Wolken- bzw. Ne-
belauflésung verbunden und spielt deshalb eine wichtige Rolle fiir das lokale Klima
in diesem Gebiet. Das Gebiet der Wolken- bzw. Nebelaufldsung kann mit den durch
die horizontale Beschleunigung verursachten Absinkvorgingen erklirt werden. Ein
dhnliches Phanomen der Wirbelbildung iiber komplexem Gelinde beschreiben und
simulieren auch Dempsey und Rotunno [25].

Weitere Hinweise auf das Auftreten von Ablésephinomenen erhilt man, wenn
man die Bedingungen fiir das Auftreten analysiert und priift, ob notwendige Krite-
rien fiir die Existenz erfiillt sind. Wie in den vorhergehenden Kapiteln diskutiert,
kann vor allem die Froude - Zahl, gebildet mit der Hindernishéhe, als ein solches
Kriterium dienen.

Bei der Bestimmung der Froude - Zahl stellt sich das Problem, daB diese die Be-
dingungen der ungestorten Anstromung, zum Beispiel in der mittleren Troposphire,
beschreiben soll. Derartige Profile von Windgeschwindigkeit und Temperatur ste-
hen aber nur in Einzelfillen zur Verfiigung. Es gibt jedoch im Oberrheintal mehrere
mindestens 160 m hohe Mefimasten, deren Beobachtungen an den Stationen Wyhl

am Kaiserstuhl und Freistett bei Achern hier ersatzweise verwendet werden sollen.
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Tabelle 2: Anzahl der vorhandenen Daten im Zeitraum 1984 bis 1986, untergliedert
nach stabiler und labiler Schichtung in 100 und 160 m Héhe {iber Grund

Station | Ausfille stabile Fille labile Fille
Freistett 4454 41619 7636
Wyhl 3313 41111 8184

Tabelle 3: Mittlere Froude - Zahlen und Windgeschwindigkeiten an den Mefmasten
im Oberrheintal

Freistett ~ Wyhl
mittlere Windgeschwindigkeit | 5.7 m/s 5.5 m/s
Standardabweichung 3.6 m/s 3.Tm/s
mittlere Froude - Zahl 0.25 0.46

Dabei muB die Voraussetzung getroffen werden, da die Information fiber die Wind-
geschwindigkeit und iiber den vertikalen Temperaturgradient an diesen Masten eng
mit den Bedingungen in der freien Troposphire korreliert sind. Diese Annahme wird
um so besser erfiillt, je hoher die Messungen durchgefiihrt werden. Daher werden
hier die Daten der beiden hochsten MeBebenen verwendet: die Windgeschwindigkeit
und Windrichtung in einer Hohe von 160 m, die Lufttemperaturen in 160 m und
100 m. Als zur Berechnung der Froude - Zahl notwendige Hindernishohe wurde die
Hohe des Feldberggipfels {iber dem Rheintal mit 1500 m angenommen.

Es wurden die halbstiindigen Mittelwerte {iber den Zeitraum von 1984 bis 1986
verwendet. Die Anzahl der verfiigbaren Daten kénnen der Tabelle 2 entnommen wer-
den. Der hohe Anteil der stabilen Fille ist ein Hinweis darauf, dafi die Meffh6hen aus-
reichen, um reprisentative Werte fiir die untere Troposphére aufierhalb der Grenz-
schicht zu bestimmen. Die Beobachtungen an den Stationen zeigen deutliche sy-
stematische Unterschiede, so daB die Daten offensichtlich durch die Orographie be-
einfluBt werden. Diese Unterschiede lassen sich durch die Mittelwerte der Wind-
geschwindigkeit und der Froude - Zahl belegen, die in Tabelle 3 angegeben sind.
Waihrend die mittleren Windgeschwindigkeiten dhnliche Werte besitzen, unterschei-

den sich die mittleren Froude - Zahlen deutlich voneinander. Die Temperaturgra-
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Abbildung 28: Haufigkeitsverteilung der Froude - Zahl in Freistett.
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Abbildung 29: Haufigkeitsverteilung der Froude - Zahl in Wyhl.

dienten sind offensichtlich noch durch die Umgebung beeinfluit. Um trotzdem ver-
gleichbare Bedingungen zu erhalten, wird als charakteristische Froude - Zahl im

folgenden nur die Froude - Zahl in Freistett verwendet.

Die in den Abbildungen 28 und 29 gezeigten Haufigkeitsverteilungen der Froude-
Zahlen an den genannten Stationen zeigen, dal der unterschiedliche Mittelwert der
Froude - Zahlen vor allem durch die weniger stabilen Fille F'r > 0.5 verursacht wird,

wobei hier aber vor allem die Fille mit kleinen Werten betrachtet werden.

An dieser Stelle ist erwahnenswert, daBl in 50 Prozent aller Fille die Froude -
Zahl an beiden Stationen kleiner als 0.4 ist. Mit den Ergebnissen der vorhergehenden

Kapitel folgt daraus, dal im Oberrheintal Ablésephdnomene haufig zu erwarten sind.
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Da im Untersuchungsgebiet nur zwei Mefmasten in dem untersuchten Zeitraum zur
Verfiigung standen, kann die Existenz solcher Phinomene nur indirekt aus den Daten
geschlossen werden.

Als ein Kriterium fiir die Existenz eines Ablosewirbels wird angenommen, dafl
ein solcher Wirbel die Ausbildung der Kanalstrémung im Rheintal verhindert, wie
sie im Kapitel 3.2 beschrieben worden ist. Wenn eine Kanalisierung auftritt, dann
ist zu erwarten, dafl die Windrichtungen im Oberrheintal korreliert sind und parallel
zu den Talrindern ausgerichtet sind. Wenn Wirbel auftreten, wird bei einem Sta-
tionsabstand von ungefahr 30 km eine geringe Korrelation zu erwarten sein; die
Windrichtungen werden an beiden Stationen verschieden sein.

Die Daten der Stationen Freistett und Wyhl im ausgewahlten Zeitraum von 1984
bis 1986 wurden auf das Auftreten derartiger Falle mit unterschiedlicher Windrich-
tung durchsucht. Es wurden dabei die Fille ausgewahlt, bei denen die Windrich-
tungsdifferenz zwischen den beiden Stationen in 160 m Héhe grofler als 90 Grad
betrug. Um lokale Effekte auszusortieren, wurde zusatzlich eine Windgeschwindig-
keitsschranke von 5 m/s in Freistett eingefithrt. In dem genannten Zeitraum von
drei Jahren wurden diese Bedingungen an 416 Tagen beobachtet. Insgesamt traten
1318 Halbstundenmittel mit diesen Bedingungen auf.

Die mittlere Windgeschwindigkeit dieser ausgesuchten Fille betrdgt in Freistett
6.7 m/s, wiahrend die Windgeschwindigkeit in Wyhl mit 4.3 m/s deutlich niedriger
ist. Die mittleren Froude - Zahlen unterscheiden sich mit 0.26 in Freistett und 0.30
in Wyhl entsprechend. Beide liegen jedoch in einem Bereich, fiir den wie in den
vorhergehenden Kapiteln schon diskutiert, Ablésephdnomene zu erwarten sind. Die
iiber die ausgewéhlten Fille berechnete mittlere Windgeschwindigkeit 1aBt ebenfalls
vermuten, daf die Station Freistett meist auflerhalb des angenommenen Nachlaufs
liegt, die Station Wyhl jedoch oft innerhalb des Gebietes liegt.

Wahrend die mittleren Windgeschwindigkeiten der ausgesuchten Fiélle sich deut-
lich unterscheiden, sind die iiber alle Fille gemittelten Werte dhnlich (s. Tabelle 3).
Weitere Unterschiede lassen sich mit Hilfe der Haufigkeitsverteilungen der Windge-
schwindigkeit in den Abbildungen 30 und 31 erkennen, die eine deutliche Schiefe
zeigen. Die hiufigste Windgeschwindigkeitsklasse in Freistett ist 2 m/s, in Wyhl
nahe der Anlaufschwelle der Anemometer bei 1 m/s, auch wenn die Mittelwerte, wie
oben erwihnt, wesentlich hoher liegen. Die Verteilung in Wyhl ist im Bereich von

kleiner 5 m/s zu niedrigeren Werten im Vergleich zu Freistett verschoben. Bei bei-
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Abbildung 30: Haufigkeitsverteilung der Windgeschwindigkeit in 160 m tiber Grund

in Freistett

den Stationen deutet sich eine bimodale Verteilung mit einem sekundaren Maximum
von 6 m/s in Wyhl und 5 m/s in Freistett an, was ein Hinweis auf unterschiedliche
Stromungsformen ist.

Die Abbildungen 32 und 33 zeigen ein Beispiel des zeitlichen Verlaufs der Wind-
geschwindigkeit und der Windrichtung an einem solchen ausgesuchten Tag. Entspre-
chend den Auswahlkriterien ist die Windgeschwindigkeit in Freistett hoch, wahrend
sie in Wyhl deutlich geringer ist, wie es die oben diskutierten Mittelwerte aus der
Tabelle 3 als typisch erscheinen lassen. Wahrend in Freistett die Windrichtung
aus Siidwest, parallel zum Rheintal konstant iiber den Tag bleibt, dreht in Wyhl
der Wind im Verlauf von mehreren Stunden stetig iiber 360 Grad. Dieses zeitliche
Verhalten der Windgeschwindigkeit wird hier als das Auftreten eines Ablosewirbels
interpretiert.

Die Abbildungen 34 und 35 zeigen ebenfalls ein typisches Beispiel der ausgewahl-
ten Tage mit einer Windrichtungsdifferenz von mehr als 90 Grad und einer Wind-
geschwindigkeit von mehr als 5 m/s in Freistett. Im Unterschied zu dem in den
Abbildungen 32 und 33 gezeigten Fall tritt hier die ;'mclerung der Windrichtung
nur kurzzeitig {iber eine Stunde auf. Wegen der halbstiindigen Mittelung kann hier
die Zeitskala leider nicht genauer angegeben werden. Die Windrichtungsadnderungen
sind gekoppelt mit kurzzeitigen Windgeschwindigkeitsinderungen an beiden Statio-
nen. Diese verhalten sich jedoch antikorreliert. Das Windgeschwindigkeitsmaximum

an der einen Station tritt zeitgleich mit einem Windgeschwindigkeitsminimum an der
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Abbildung 31: Haufigkeitsverteilung der Windgeschwindigkeit in 160 m {iber Grund

in Wyhl
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Abbildung 32: Der zeitliche Verlauf der Windrichtung in Wyhl und Freistett am

4. 2. 1986
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Abbildung 33: Der zeitliche Verlauf der Windgeschwindigkeit in Wyhl und Freistett
am 4. 2. 1986

anderen Station auf. Dieses Verhalten kann mit dem Auftreten von Schwerewellen
erklart werden, auf die spater noch eingegangen wird.

Der Zusammenhang zwischen der Froude - Zahl und der Windrichtungsdifferenz
zeigt die nachste Abbildung 36. Bei Froude - Zahlen grofler als 0.4 werden nur kleine
Windrichtungsdifferenzem von 30 Grad beobachtet. Dieser Wert 18t sich durch
den Verlauf des Rheintals zusammen mit der Kanalisierung erkliren. Bei kleineren
Froude - Zahlen nimmt die Windrichtungsdifferenz beliebige Werte zwischen 0 und
180 Grad ein, was hier durch Nachlaufeffekte erklirt werden soll.

Vor allem die Abbildung 36 zeigt, dafl im Rheintal mindestens zwei unterschied-
liche Stromungsregime erscheinen. Zum einen ist es das bekannte Phanomen der
Kanalisierung, wie es von Fiedler [47], Egger [36] oder Wippermann [140] beschrie-
ben worden ist, und ein Untersuchungsziel des MESOKLIP - Experimentes [51] [136]
gewesen ist. Sie wird bei hinreichend grolen Froude - Zahlen (groBer als 0.4) beob-
achtet. Ein Ergebnis des MESOKLIP - Experimentes ist, daff sich die Kanalisierung
vor allem mit der konvektiven Grenzschicht entwickelt. In den anderen Fillen, bei
Froude - Zahlen F'r < 0,4 treten Nachlaufphdnomene auf.

Die in Abbildung 33 gezeigten Zeitreihen und weitere Fille belegen, daB sich die
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Abbildung 34: Der zeitliche Verlauf der Windrichtung in Wyhl und Freistett am
20. 3. 1986
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Abbildung 35: Der zeitliche Verlauf der Windgeschwindigkeit in Wyhl und Freistett
am 20. 3. 1986
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Abbildung 36: Differenz der Windrichtungen in Wyhl und Freistett als Funktion
der Froude - Zahl. Dargestellt ist die relative Haufigkeit der Windrichtungsdifferenz
in Klassen von 20 Grad und der Froude - Zahl von 0,04.
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Windrichtungsdifferenz instationér verhilt und die Windgeschwindigkeit im Bereich
von Wyhl abnimmt. Dieses Phinomen findet man auch bei hohen Windgeschwin-
digkeiten, die vermuten lassen, dafl lokale Effekte zur Erklirung ausgeschlossen wer-
den kénnen. Die beschriebenen, beobachteten Eigenschaften lassen sich aber mit
Ablésephinomenen erkliren. Dabei treten diese Phidnomene offensichtlich so oft
auf, daB sich die Haufigkeitsverteilungen der Windgeschwindigkeiten unterscheiden.
Die Maxima der bimodalen Verteilung in Wyhl sind im Vergleich zu der weiter ndrd-
lich liegenden Station Freistett auseinander gezogen. Der Mittelwert ist in Freistett
geringfiigig grofer, dagegen ist die Varianz in Wyhl gréBer. In Wyhl werden ofter
niedrige Windgeschwindigkeiten gemessen. Im folgenden soll nun versucht werden,

dieses Phinomen mit Hilfe des Modells zu analysieren.

4.3.2 Simulation

Eine erste Simulation der Strémung im Oberrheintal mit einem Nachlaufwirbel zeig-
ten Adrian und Fiedler [5], die einen Fall des TULLA- Experimentes darstellt [49],
und der durch das synoptische MeBnetz belegt werden konnte. Ihr Ziel war es, die
Beobachtungen méglichst genau wiederzugeben, ohne auf die dynamischen Aspekte
des Phinomens naher einzugehen, was hier nachgeholt werden soll.

In den vorhergehenden Abschnitten wurde zundchst gezeigt, dafl das hier ver-
wendete Modell KAMM Nachlaufwirbel hinter idealisierten Hindernissen beschrei-
ben kann. AuBerdem wurde versucht, die dynamischen Bedingungen zu diskutieren,
unter denen derartige Wirbel entstehen. Es wurde an Beobachtungen im Rheintal
weiter gezeigt, daB die notwendige Bedingung fiir das Auftreten derartiger Phéano-
mene hiufig im Rheintal erfillt werden, und daf Panomene beobachtet werden,
die mit Nachlaufwirbeln erklirt werden konnen. Hier soll nun mit Hilfe des Mo-
dells gezeigt werden, daB unter diesen Bedingungen auch Nachlaufwirbel entstehen
kénnen.

Es wurden Simulationen bei einer Froude Zahl Fry = 0.2 durchgefiihrt, die in
den nichsten Abbildungen gezeigt werden. Die Froude - Zahl wurde analog zur
Auswertung der Beobachtungen mit der Héhe des Feldberges im Schwarzwald iiber
dem Rheintal berechnet. Die geostrophische Windgeschwindigkeit war in allen im
folgenden gezeigten Fillen 5 m/s.

Die Abbildungen 37 bis 39 zeigen eine Simulation bei einer geostrophischen
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Windrichtung aus Siidost. Man erkennt in Abbildung 37 den Beginn einer Ablésung
eines Wirbels (x=55km, y=90km), der dann in das Tal hinein driftet (Abbildung 38
und 39).

Das andere Phénomen, das die Abbildungen zeigen, sind die hohen Windge-
schwindigkeiten im Bereich der Talausginge der Kinzig am Nordrand der Abbil-
dungen und des Hochrheins zwischen Jura und Schwarzwald im Bereich Basel. Es
wird offenbar durch die Umstrémung des Siidschwarzwaldes verursacht, bei der die
genannten Téler wie Diisen wirken, die wegen der stabilen Schichtung durchstrémt
werden. Die hohen Windgeschwindigkeiten im Siiden werden hiufig bei Hochdruck-
wetterlagen mit Gstlichen geostrophischen Winden beobachtet, wie Diitsch [32] be-
richtet. Er fiihrt als Bezeichnung dieses Phéinomens den Begriff "Méhlin - Jet” ein,
benannt nach dem Ort gleichen Namens im Hochrheintal.

Ein Fall dieses "Mohlin ~ Jet” wurde in einem Feldexperiment im Rahmen des
Schweizer ”CLIMOD” - Projekts genauer untersucht [32]. Dieser Fall zeichnet sich
durch eine Froude - Zahl von Fr, = 0.1 aus, die hier wieder mit der Hohe des
Feldberggipfels bestimmt wurde. Die Brunt - Viisild — Frequenz wurde aus Ra-
diosondenprofilen bestimmt. Das durch Ballontrajektorien vermessene Geschwin-
digkeitsfeld gibt die in den Abbildungen 37 bis 39 dargestellte Richtungsverteilung
gut wieder. Auch die raumliche Beschrinkung des Gebietes mit hoher Geschwindig-
keit wird durch die Beobachtungen wiedergegeben. Im Hochrheintal werden doppelt
so hohe Windgeschwindigkeiten beobachtet wie sie im Gipfelbereich des Juras. Im
Nachlauf des Schwarzwaldes sind die Windgeschwindigkeiten deutlich niedriger, wie
es in dem in Abbildung 33 gezeigten Fall auch zu sehen ist.

Ein dhnliches Verhalten der Strémung im Oberrheintal zeigen auch die Simula-
tionen bei anderen geostrophischen Windrichtungen. Die Abbildung 40 zeigt den
Fall einer siidlichen Anstrémung, bei der das Nachlaufgebiet etwas kleiner ist. Die
Abbildung 41 zeigt das Ergebnis bei einem geostrophischen Wind aus Nordwest, bei
dem die Phdnomene im Lee der Vogesen auftreten und die Burgundische Pforte als
Diise zur Beschleunigung der in das Oberrheintal einstrémenden Luft dient.

Um zu priifen, ob die Froude — Zahl Fr;, wirklich der bestimmende Parameter ist,
wird hier zum Vergleich eine Simulation mit einer Froude Zahl von 1 in Abbildung
42 dargestellt, die direkt vergleichbar zur Abbildung 39 ist. Wie schon in der linea-
ren Losung (Abbildungen 14 bis 16) wird die Strémung um so glatter, je grofer die
Froude - Zahl ist. Die Strémung verhlt sich zunehmend linear, da die Amplituden
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Abbildung 43: Simulierte Zeitreihen der Windrichtung an zwei Orten im Rheintal.

der Stérungen immer kleiner werden. Der Nachlauf im Lee des Schwarzwaldes ver-
schwindet fast vollig. Da in diesem Beispiel mit einer fest vorgegebenen Orographie
mit festem Aspektverhaltnis gerechnet worden ist, sind die beiden Froude — Zahlen
Fry und Fr proportional zueinander mit dem Aspektverhdltnis als Proportiona-
litatsfaktor. Deshalb wird die Stromung nicht nur glatter, weil die Amplituden der
Storungen kleiner werden, sondern auch, weil sich die Form der Lésung (bestimmt
durch Fr) ebenfalls dndert.

Dieses Beispiel zeigt deutlich, daB die Froude — Zahlen Fry und F'r die Strémungs-
form in diesem Gebiet bestimmen. Sie kénnen als Ordnungsparameter fiir das Wind-
feld verwendet werden. Sie sind dehalb wesentliche Klimaparameter mit dem Vorteil
jeder dimensionslosen Kennzahl, daB sie auf einfache Weise viele Zustinde klassifi-

zieren, indem sie dynamisch dhnliche Falle zusammenfassen.

4.3.3 Simulierte Zeitreihe

Die in den Abbildungen 32 bis 35 gezeigten beobachteten Strukturen in den Zeit-
reihen lassen sich in in den Simulationen wiederfinden. Dazu sind die simulierten
Zeitreihen der Windrichtung an zwei Orten im Rheintal in der Abbildung 43 dar-
gestellt. Sie gehoren zu den in Abbildung 37 bis 39 dargestellten Simulation. Die
Zeitreihen der Windrichtung zeigen im Vergleich zur Beobachtung die gleiche Struk-
tur. Wihrend sich die Windrichtung an einem Ort stetig dndert, verandert sich
die Windrichtung am anderen Ort nur wenig. Der eine Punkt wird durch einen
Ablésewirbel beeinflufit, der andere nicht. Die Hypothese, dafl diese Strukturen in
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Abbildung 44: Simulierte Zeitreihen der Windgeschwindigkeit an zwei Orten im
Rheintal.

den beobachteten Zeitreihen durch Wirbelbildung entstehen, wird damit durch die
Simulation bestitigt.

Die simulierte Zeitreihe der Windrichtung enthalt aber auch die héherfrequenten
Strukturen, die mit internen Schwerewellen in Verbindung gebracht werden. Diese
Strukturen findet man sehr hiufig in diesemn Gebiet, auch in den von Diitsch darge-
stellten beobachteten Zeitreihen [32]. Besonders deutlich sind sie in der Darstellung
gemessener Zeitrethen der Windgeschwindigkeit in Abbildung 35 zu sehen. Dieses
antikorrelierte Verhalten der Windgeschwindkeit findet man ebenfalls in den simu-
lierten Zeitreihen, wie die Abbildung 44 zeigt. Dabei iiberlagern sich offensichtlich
verschiedene Wellensysteme mit unterschiedlicher Frequenz, wodurch die erkennba-
ren Schwebungen erklart werden kdnnen. Die unterschiedlichen Frequenzen kénnen
mit der Dispersion dieser internen Schwerewellen erklirt werden.

Diese Beispiele zeigen, daB eine Zeitreihe meteorologischer Variablen, an einem
Ort gemessen, ohne zusitzliche Information oder Modellvorstellungen iiber die ab-
laufenden Prozesse kaum sinnvoll interpretiert werden kann. Diese hier gezeigten
Beispiele werden durch die Wechselwirkung zwischen der Topographie und der syn-
optischen Strémung bestimmt. Dadurch werden scheinbar unabhingige Phinomene

durch eine gemeinsame Ursache verkniipft.
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5 Zusammenfassung und Folgerungen

Ausgehend von den hydrodynamischen Gleichungen wurde die Bedeutung der Froude-
Zahlen

U
Fr=—
"= Na
U
.F“.I"‘;I = ﬁ
und der Rossby-Zahl U
Ho = E

fiir die Beschreibung atmosphirischer Strémungen bei stabiler Schichtung iiber ty-
pischen Mittelgebirgen diskutiert. In diesem Skalenbereich der Mesoskala 7 ist die
Unterscheidung zwischen der Umstrémung und der Uberstréomung von Bergen fiir
das Verstindnis vieler Phinomene notwendig, die mit Hilfe dieser Kennzahlen ge-
troffen werden kann. Diese Mdglichkeit wurde sowohl mit analytischen Lésungen
vereinfachter Modellgleichungssysteme als auch mit dem nichtlinearen mesoskaligen
Modell KAMM getestet.

Die Verwendung dieser Kennzahlen erméglicht dabei die Verkniipfung von Be-
obachtungen in der Atmosphére, Messungen im Stromungskanal und numerischen
Modellsimulationen. Diese Verkniipfung bietet wechselseitig die Moglichkeit, die
Ergebnisse der einzelnen Methoden zu vergleichen, mit den Ergebnissen der jeweils
anderen Methoden zu iiberpriifen und die Vorteile der einzelnen Methoden auszunut-
zen. Im vorliegenden Fall wurden Beobachtungen im Rheintal mit Hilfe numerischer
Modellsimulationen analysiert. Die beobachteten Phinomene wurden auf die Um-
stromung von Bergen zuriickgefiihrt, die fiir vereinfachte Bedingungen sowohl durch
analytische Theorien beschrieben werden kann und auch im Stromungskanal viel-
fach untersucht worden ist. Dabei stellen numerische Modelle der Mesoskala + ein
wesentliches Hilfsmittel zur Analyse dar. Die Untersuchungen im Strémungskanal
haben bei der Entwicklung einer weitgehenden Phanomenologie der Prozesse einen
wesentlichen Anteil. Die analytischen Beschreibungen tragen zu der Entwicklung
von Hypothesen iiber die stattfindenden dynamischen Prozesse bei, die dann mit
den nichtlinearen mesoskaligen Modelle iiberpriift werden konnen. Bei den vorlie-
genden Problemen sind diese Prozesse sicher noch nicht vollstandig geklért.

Die mesoskaligen Modelle beschreiben inzwischen atmosphéarische Strémungen

mit groBer Komplexitat, die die Entwicklung eigener Methoden zur Analyse der Mo-
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dellergebnisse erfordert. Dabei ist der wesentliche Unterschied zu Beobachtungen
in der Atmosphére die Vollstindigkeit der Modellésungen, die auch die Anwendung
von aufwendigen Konzepten zur Diagnose der stattfindenden Prozesse erméglicht.
Hier wurde auf das naheliegende klassische Konzept von Vorticity und potentiel-
ler Vorticity zur Diskussion der Dynamik der ablésenden Wirbel zuriickgegriffen
und von der Anschaulichkeit der Erhaltungseigenschaften dieser GroBen Gebrauch
gemacht. Dies ist jedoch nur sinnvoll, weil durch die dimensionslose Betrachtung
die Ergebnisse dieser Diskussion auf realistische Bedingungen iibertragen werden
konnten.

Die statistische Auswertung der Daten an den MeBmasten im Oberrheintal wurde
deshalb ebenfalls beziiglich der dimensionslosen Froude — Zahl Fr, durchgefiihrt.
Dabei konnte gezeigt werden, daff mit Hilfe dieser Kennzahl zwischen verschiede-
nen Strémungsformen im Oberrheintal unterschieden werden kann, zwischen der
Kanalisierung durch das Tal und der Nachlaufstrémung im Lee der Randgebirge
Vogesen und Schwarzwald. Als Ergebnis der numerischen Simulationen zeigte sich
weiter, dafl die Ausbildung der Nachlaufwirbel im Tal mit Umstrémungsphianome-
nen verbunden ist, die bisher unabhingig voneinander untersucht worden sind. Ein
Beispiel ist der Mohlin- Jet im Hochrheintal, der hier als Umstrémungsphédnomen
erklirt worden ist. Die Simulationen zeigen weiter, da ihnliche Phinomene auch
im Bereich anderer groBer Einschnitte in den Bergen in dieser Region zu erwarten
sind, wie dem Kraichgau, der Zabener Senke, dem Kinzigtal und der Burgundischen
Pforte.

Die gefundenen Zusammenhinge zwischen diesen Phinomenen fiihren zu der
Forderung der Regionalisierung der Klimanalyse aus zwei Richtungen. Die erwei-
terten Moglichkeiten der numerischen Simulationen des Klimas fiihrten bisher zu
immer besseren Auflésungen der Modelle und somit zu einer immer besseren Ska-
lenaufldsung in der Klimabeschreibung. Aus den hier gezeigten Ergebnissen folgt
aber umgekehrt auch, daB man versuchen muf8, von der lokalen Analyse einzelner
Beobachtungen zu einer regionalen zusammenfiihrenden Analyse zu kommen. Dazu
bieten sich die hier verwendeten Methoden der Verkniipfung von Beobachtungen
und Modellsimulationen mit Hilfe dimensionsloser Kennzahlen an.

Dabei bleibt das wesentliche Problem, die Methoden zur Analyse und Diagnose
der Modellergebnisse weiter zu entwickeln, um die Modellergebnisse verallgemeinern

zu konnen, was fiir das Verstindnis der im Modell und in der Atmosphire stattfin-
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denden Prozesse notwendig ist.

Die hier diskutierten Phanomene sind fiir das regionale Klima im Mittelgebirge
wichtig, da sie das Windfeld und die damit verbundenen Transporte in der at-
mosphérischen Grenzschicht deutlich beeinflussen. Deswegen sind die hier disku-
tierten dimensionslosen Kennzahlen auch geeignet zur Charakterisierung der kli-
matischen Bedingungen eines Gebiets. Dabei stellen diese Kennzahlen auch die
Verbindung zwischen atmosphérischen Variablen und der Gelindeform (Breite und
Hohe der Berge) her. Sie verkniipfen die Zustandsvariablen der Atmosphare mit
Strukturparametern des Erdbodens als Rand, wo die entsprechend der einleitend
eingefiihrten Definition des Klimabegriffs klimabestimmenden Prozesse ablaufen.
Durch die Einbeziehung der orographischen Parameter, wie Lange und Hohe der
Berge, wird die Ubertragung der Ergebnisse auf andere Gebiete méglich. Davon
wurde hier durch die Verwendung von Beobachtungen im Nachlauf grofler Inseln
wie Hawaii oder Jan Mayen Gebrauch gemacht.

Firr die Bestimmung dieser Kennzahlen in der atmospharischen Grenzschicht
wurden hier Daten von 160 m bis 200 m hohen MeBmasten verwendet. Diese
MeBhohe ist fiir die Bestimmung dieser Kennzahlen sicher nicht ideal. Auf der
anderen Seite sind derartige Meflsysteme nach wie vor selten. Wenn man aber versu-
chen will, die iiber orographisch strukturiertem Geldnde ablaufenden dynamischen
Prozesse zu verstehen, miissen MeBsysteme installiert werden, die eine riumliche
Betrachtung der Atmosphire ermédglichen. Dabei mufi sowohl eine gute horizon-
tale Auflésung als auch eine Erfassung von Vertikalprofilen mit hoher Aufiésung

angestrebt werden.
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