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100 Jahre Meteorologisches Observatorium Potsdam

Symposium "Observation und Simulation der Atmosphére"

Potsdam, 06. und 07. Mai 1993

E. Miiller: Einfiihrung

1. BegriiBung und Einordnung

Im Namen des Prasidenten des DWD, Tillmann Mohr, erdffne ich das Symposium und
begriiBe die erfreulich zahlreichen Teilnehmer auf das herzlichste. Besonders hervorheben
mochte ich unsere auslidndischen Ehrengiste, die derzeitigen und ehemaligen Mitarbeiter des
Meteorologischen Observatoriums Potsdam (MOP), die Mitglieder des Wissenschaftlichen
Beirats des DWD und - vor allem - alle Vortragenden und Sitzungsleiter.

Die Sikularfeier des MOP dient als AnlaB, nicht als direkter fachlicher Bezug des Sym-
posiums. Dem wertenden und auswertenden Riickblick auf 100 Jahre fruchtbarer Tatigkeit
sind die Redebeitrage auf dem Festakt und einige Veroffentlichungen des DWD gewidmet,
die sich auf die Geschichte des Observatoriums und die Ergebnisse seiner 100jdhrigen
Beobachtungstitigkeit beziehen. Hier geht es vielmehr darum, ganz allgemein die beiden
methodischen Aspekte der Forschung - empirisch/experimentell und theoretisch/numerisch -
in einen forderlichen Zusammenhang zu bringen. Im DWD befinden sie sich in der Ab-
teilung Forschung unter einem organisatorischen Dach, und es ist mein personliches Anlie-
gen, eine fachliche Symbiose entstehen zu lassen.

Die Observation, Die Rolle der Observation - im DWD etwa vertreten durch seine Observa-
torien - wird durch die folgenden Schwerpunktaufgaben definiert:

- Uberwachung der Atmosphire auf ihren physikalischen und chemischen Zustand, d.h.
langfristige Durchfiihrung anspruchsvoller Messungen mit wissenschaftlicher Begleitung
zur Qualititssicherung und Dateninterpretation;

- Entwicklung bzw. Erprobung und Anpassung geeigneter MeBinstrumente und Auswerte-
verfahren;

- experimentelle Forschung in Form von Meflkampagnen, die ggf. von theoretischer Seite
angeregt werden und deren Ergebnisse in die numerische Modellbildung einflieBen.



Gestern bzw. in der dlteren Vergangenheit ging es vor allem darum, Instrumente zur
Messung immer neuer Zustandsparameter zu entwickeln und Grunderfahrungen in der
Raum-Zeit-Struktur der Atmosphire zu gewinnen. Wichtige Beitrige hierzu stammen von
den Observatorien in Potsdam, Lindenberg und HohenpeiBenberg, aber auch Hamburg und
Wahnsdorf; weitsichtige Zielsetzungen sind die Quelle fiir friithe Bezugsdaten.

Heute - im Zeitalter von GCOS und GAW - steht die Uberwachung des komplexen Klimasy-
stems als Aufgabe vor uns. Sie ist gekennzeichnet durch eine Zusammenhangsbetrachtung:
Physik und Chemie der Atmosphire; Atmosphire und die anderen Komponenten des
Klimasystems. Man ist sich dessen bewufit geworden, daB die Daten der aktuellen Wetter-
beobachtung zugleich das Riickgrat der Klimaiiberwachung bilden: Das bedingt erhéhte
Anspriiche an Genauigkeit und zeitliche Homogenitit des Wetterbeobachtungssystems. Es
bleibt festzustellen, daB meteorologische Observatorien in diesem Zusammenhang eine
herausragende Rolle spielen. Fiir den DWD und seinen nationalen und internationalen
Auftrag zur Daseinsvorsorge sind sie unverzichtbar und miissen auch in einer neuen Rechts-
und/oder Organisationsform ihren angemessenen Platz finden.

Die Simulation, Obwohl unentbehrlich, stoft die Observation mit den ihr verfiigbaren
Mitteln eo ipso an Grenzen, wenn es um gleichmiBig hohe raum-zeitliche Aufldsung, um
nicht direkt beobachtbare GroBen (die sich nur aus dem Prozefzusammenhang ergeben) und
vor allem um das kausale Verstindnis und die Vorhersage von Zustandsinderungen geht. Als
notwendige Erganzung stehen numerische Modelle der Atmosphire zur Verfiigung. Sie sind
inzwischen zu einem universellen Instrument der Forschung und Anwendung geworden bei
ProzeBsimulation, numerischer Wetter - und Umweltvorhersage, Klimasimulation und
-vorhersage.

Die Verkniipfung. Das eigentliche Problem liegt in einer effizienten Verbindung der beiden
Vorgehensweisen und ihrer Vertreter. Die Simulation bendtigt geeignete Datensitze zur
Definition von Anfangszustinden, zur Formulierung: und Validierung von Prozessen. Die
Observation bedarf der Modellunterstiitzung bei der Interpretation von Daten, zur optimalen
Konfiguration von MeBnetzen und -experimenten, zur Priifung phinomenologischer Kon-
zepte (s. Tabelle 2).

Obwohl im Ansatz vorhanden, bleibt die Realisierung der Verkniipfung eine aktuelle
Herausforderung. Zumindest das wechselseitige Verstindnis zu vertiefen, sollte ein Anliegen
dieses Symposiums sein.



2. Der DWD

Es erscheint angemessen, im vorliegenden Kontext den DWD als gastgebende Institution
beispielartig in den Vordergrund zu stellen.

Der DWD ist eine wissenschaftlich-technische Behérde. Seine Forschung ist iiberwiegend
angewandter Natur: Operationeller Einsatz definiert Bedarf und Ziel der Forschungsaktiviti-
ten. Seine operationellen Systeme (MeB- und Beobachtungsnetz, Datenverarbeitung, Wetter-
und Umweltvorhersage) stellen zugleich sein wichtigstes - ein méchtiges! - Forschungs-
instrument dar.

Der DWD ist Deutschlands meteorologischer Dienst. Unter Meteorologie wird die Wissen-
schaft von der Atmosphire - Physik und Chemie umfassend - verstanden. Sein Aufgabenfeld
sicht er primér in Uberwachung, Diagnose und Prognose des 3dimensionalen ProzeBzu-
sammenhangs.

Der DWD verbindet in seinem gesetzlichen Auftrag Observation und Simulation der Atmo-
sphare.

Die Observation. Das synoptisch-klimatologische MeB- und Beobachtungsnetz des DWD
bildet das Riickgrat der Atmosphdreniiberwachung in Deutschland. Fiir die Durchfithrung
anspruchsvoller Sondermessungen stehen die Observatorien (MOHp, MOH, MOP, MOL)
und observatoriumsartigen Einrichtungen (ZAMF/AMBF’s, ZMMF, ZHEA) zur Verfiigung.
Im Zuge der Umorganisation des Dienstes sind hier fachliche Schwerpunktbildungen
vorgesehen. Tabelle 1 beleuchtet das Beispiel der Meteorologischen Observatorien.

Die Simulation. Die diesbeziiglichen Aktivititen des DWD konzentrieren sich auf die
Entwicklung und den operationellen Einsatz von numerischen Systemen zur Wetter- und
Umweltvorhersage. Solche Systeme setzen sich aus den Komponenten Datenassimilation,
Modellvorhersage und Interpretation/Prisentation zusammen. Die aktuelle 3. Generation des
NWV-Systems deckt mit der Modellkette Global-Modell (GM, A ~200 km)/Europa-Modell
(EM, A~50 km)/Deutschland-Modell (DM, A~ 15 km) den Skalenabschnitt Makro-« bis
Meso-8 in hydrostatischer Version ab (Abb. 1). Das grofte NWV-Entwicklungspotential ist
derzeit in solchen Aspekten zu sehen, die in engem Zusammenhang mit der Observation
stehen: im Anfangszustand, dessen Giite von den Beobachtungsdaten und den Verfahren zu
ihrer Assimilation abhingt, und in der physikalischen Ausstattung, die aus MeBexperimenten
via phdnomenologisches Konzept und ProzeBvalidation Nutzen zieht.



In der strategischen Perspektive wird sich der DWD - in verniinftiger Arbeitsteilung mit dem
MPI Hamburg (Klimamodus) - ganz auf den Vorhersage- und Assimilationsmodus des
Systemeinsatzes zuriickzichen.

An das NWV-System als meteorologische Basis gekoppelt sind Trajektorien- sowie Aus-
breitungsmodelle (Lagrange, Euler) fiir radioaktive und chemische Beimengungen.

Fir Begutachtungen im lokalen Mafistab (Standortgutachten, Umweltvertriglichkeitspriifun-
gen u.d.) finden fremdentwickelte nichthydrostatische Atmosphirenmodelle und anschlieB-
bare Ausbreitungsmodule Verwendung. Es ist das strategische Ziel des DWD, fiir seine
nachste NWV-Generation ein hochauflésendes (A ~20 km) Global-Modell und ein vielseitig
verwendbares (lokale Wettervorhersage und Klimagutachten) nichthydrostatisches Lokal-
Modell vorzusehen.

Die Verkniipfung, Allgemeine Gesichtspunkte der Verkniipfung sind in Tabelle 2 am
Beispiel des Forschungsverbundes der Abteilung F des DWD zusammengestellt. Es gibt
zwar bereits eine Reihe laufender konkreter Projekte, wie

- Priifung und NWV-Nutzung der Windprofiler-Daten,
- 3D-Wolkenanalyse unter Verwendung von konventionellen und Fernerkundungs-Daten,
- Anwendung gemessener Strahlungsfelder auf die Modellverifikation;

das gegenseitige Verstindnis und die ErschlieBung des Potentials, das eine systematische
Zusammenarbeit bietet, sind jedoch entschieden und beharrlich weiterzuentwickeln. Ein
typisches Problem, das dabei auftritt, betrifft die Diskrepanz der reprisentativen Skalen der
Messung einerseits (z.B. TOVS - vertikal, Erdboden- und Grenzschichtmessungen - horizon-
tal) und der Modelle andererseits (s.0.). Es sei nur darauf hingewiesen, da der Erdboden-
modul unseres NWV-Systems ohne Datenassimilation - also von der Realitit abgekoppelt -
betrieben wird, weil bislang keine geeigneten Beobachtungsdaten in Feldverteilung verfiigbar
sind.

3. Das Symposium

Es soll das Ziel des Symposiums sein, das Motto "Observation und Simulation der Atmo-
sphare” durch ausgewahlte Beispiele lebendig werden zu lassen. Dabei ist das Themenspek-
trum moglichst weit gefaBt. Es spannt den Bogen zwischen Chaos und Struktur, lokaler und
globaler Skala, Wettervorhersage und Klimasimulation, Physik und Chemie. Ergebnisse der
meteorologischen Forschung am DWD und an Universititen/GroBforschungseinrichtungen
werden - sich gegenseitig ergdnzend - nebeneinandergestellt. Das Motto wird nicht engherzig



ausgelegt; es war vielmehr die Intention, Glanzlichter aus aktuellen Aktivititen und Erkennt-
nisprozessen iiberzeugend zu vermitteln.

Als reine Préisentationsveranstaltung besteht das Symposium ausschlieBlich aus eingeladenen
Vortrdgen, die in einem Festband zur Hundertjahrfeier publiziert werden sollen.

Ich wiinsche dem Symposium einen guten Verlauf und allen Teilnehmern ein anregendes
Erlebnis.

Tabelle 1

Meteorologische Observatorien (MQO) des DWD -
Zukiinftige Aufgabenverteilung

MO Hohenpeifienberg: Luftchemie und NiederschlagsprozeB

1. Methoden und Prozesse der atmosphirischen Chemie
2. GAW-Globalstation

3. NiederschlagsprozeB und Radarmeteorologie

MO Lindenberg: Struktur der Atmosphiire

1. Sondierungsverfahren (direkt; bodengestiitzte aktive Fernerkundung)
2. Landoberflichenprozesse und Grenzschicht
3. Lindenberger Siule

MO Potsdam: Strahlung

1. Messung von Strahlungsfliissen am Boden und in der Atmosphire
2. Verfahren der passiven Fernerkundung
3. Strahlungsmodellierung; ProzeBvalidation




Tabelle 2

Forschungsverbund "Observation und Simulation"

DWD /F

Organisations- F/ZA F/ MO
einheit |
FE-Programm Modellierung und Vorhersage Uberwachung der Atmosphi-
(Theoretisch-numerische For- re
schung) (Empirisch-experimentelle
Forschung)
Instrumente Numerische Modelle Mefgerite

der Forschung
und Anwendung

Verfahren der Datenassimilation

Verfahren der Auswertung

Operationelle Numerische Wettervorhersage Wetterbeobachtung

Aufgaben Umweltvorhersage Klimaiiberwachung

FE-Aufgaben

Meteorologische Beobachtung und phinome-

Erkenntnis Simulation und Diagnose nologische Interpretation
atmosphdrischer Strukturen und Prozesse
(Daueriiberwachung, Fallstudien/Mefkampagnen)

Weiterentwicklung | Realistischere Modelle Verbesserte Verfahren der

des Instrumentari-
ums

Messung und Auswertung
Erfassung neuer Parameter

Verbund
(wechselseitige
Beitrage)

ModellmaBige Interpretation von
Beobachtungsergebnissen

Theoretische Anleitung zur opti-
malen Konfiguration von Mej-
netzen und -experimenten

Funktionstest phinomenologisch
hergeleiteter Konzepte

Daten fiir Anfangszustand
und ProzeBvalidation nume-
rischer Simulationen

Vom Erscheinungsbild zum
konzeptionellen Modell
bzw. Parametrisierungs-
ansatz
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Abbildung 1:
Modellkette des DWD

oben:
Ausschnittsgebiete
EM, DM

unten:

Gitter und Orographie
(200m - Stufen)

links: EM (%)
rechts: DM (D)
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SELTENE ATTRAKTION ODER SELTSAMER ATTRAKTOR:
VOM URSPRUNG UND VOM HEUTE DES NICHTLINEAREN CHAOQS
von
Siegfried GroBmann
Fachbereich Physik der Philipps-Universitdt

Renthof 6, 35032 Marburg

usammenf :

Nach Rickblick auf die Beitrdge von Meteorologen zum Verstdndnis
nichtlinearer Komplexer Systeme werden der heutige Chaos-Begriff
sowie das Grundlemma der Vorhersagbarkeit dargestellt. Es folgen
das Lyapunov-Spektrum turbulenter Strémungen, die Einsicht, daB
die charakteristische skala fiir den Ubergang vom viskosen,
linearen Verhalten zu turbulentem, selbstdhnlichen eine GrdRen-
ordnung (ber der Kolmogorovldnge liegt und schlieBlich Abschdt-
zungen der Dimension méglicher turbulenter Attraktoren (10'? bis
1013). Die noch immer unerfiillbaren Anforderungen an Computer
Hard- und Software zur direkten numerischen Ldésung der Navier-
Stokes-Gleichungen bei turbulenten Strdmungen werden gquantitativ
diskutiert; Millionen von Gigaflops wdren notwendig. Ein neues
Verfahren mit geometrisch skalenden Wellenvektoren gestattet
Niherungs-Ldsungen bei hohen Reynoldszahlen. Insbesondere Inter-
mittenz von Strédmungen l&Rt sich untersuchen. Es werden Hinweilse
prisentiert, daB Intermittenz im universellen Selbstdhnlichkeits-
bereich mdglicherweise praktisch nicht auftritt, sondern ein
viskositdts-bestimmtes Phinomen ist. Zusammenfassungen Jjungster
Fortschritte thermisch getriebener Rayleigh-Bénard Turbulenz und
der gquantitativen Berechnungen anomal effektiver turbulenter

Diffusion (~t3) beschlieBen den Uberblick.
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1. Der AnlaB dieses Symposiums, 100 Jahre Meteorologisches
Observatorium zu Potsdam, verfithrt zu mancherlei historischen
Anknipfungen. Attraktionen kommen in der Wissenschaft zwar sel-
ten, aber doch immer wieder vor. Wissenschaftliche Attraktionen
sind originelle, Uberraschende Entdeckungen oder Erkenntnisse,
die oft zundchst auf Unglauben oder gar Ablehnung stofen und dann
tiefgreifende, manchmal revolutiondre Auswirkungen haben, Jjeden-

falls intensive, auch emotionale Diskussionen auslésen.

Eine der jungsten dieser seltenen Attraktionen ist die Entdeckung
der Allgegenwart seltsamer Attraktoren als Manifestation der
dynamischen Qualitdt Chaos und der aus Nichtlinearitdt erwachsen-
den Selbstdhnlichkeit und Fraktalitdt. Eine der weit ver-

zweigten Wurzeln dieser Entdeckung ist die Meteorologie.

Von einem Meteorologen stammt das erste Skalengesetz,
d i e charakteristische Signatur nichtlinearer Gleichungen
(Louis Frey Richardson, 1926, [1]). Von einem Meteorologen stammt
einer der ersten und repridsentativsten seltsamen Attraktoren
(Edward N.Lorenz, 1963, [2]). Beide Entdeckungen hatten auBeror-
dentlich lange "Inkubationszeiten", bis sie als wahre Attraktio-
nen erkannt wurden. So fremdartig erschienen sie zundchst 1ihrer
wissenschaftlichen Umwelt. E.N.Lorenz war erst nach etwa zehn
Jahren in aller Munde, L.F.Richardson bendtigte gar dreiBig oder

mehr Jahre, well er seiner Zelt noch mehr voraus war.

Erinnern wir uns. Vor nunmehr 30 Jahren, alsoc um 1963, arbeiteten
Barry Saltzman [3] im The Travelers Research Center in Hartford,
conn., und Edward N.Lorenz [2] am MIT in Boston, Mass., numerisch
daran, wie die uns Physiker und die Meteorologen gleichermafen

stark interessierende Rayleigh-Bénard-Konvektion in von unten
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erwirmten Fluiden im Schwerefeld zu verstehen sein kdénnte. Von
den 52 zunichst berlicksichtigten Moden-Amplituden zerfielen die
meisten, sofern die Rayleighzahl Ra~ AT (Temperaturdifferenz)
nur wenig ilber der kritischen Rayleighzahl Ra. des Konvektions-
einsatzes lag. Drei Moden aber erwiesen sich als essentiell: Die
Amplitude U(t) fir die Konvektionsrollengeschwindigkeit, die
Amplitude T(t) fir die begleitenden Temperaturrollen sowie die
GréRe J(t) des Warmestroms (in Vielfachen von kAT/(L/2), d.h. J
ist die Nusseltzahl). Das nichtlineare, gekoppelte System der

"Lorenzgleichungen" [2]

U =- oU + oT, (la)

.

T= rU-T-UJ, (1b)

J == bJ + UT (1c)
lieferte Erstaunliches. Mit steigendem r = Ra/Rac (bei fester

prandtlzahl ¢ = ¥/K = 10 und b = 8/3) zundchst oszillatorisches
Einminden in einen stationdren Zustand nach einer mit wachsendem
r ~ AT immer léngeren Einschwingphase. Dann, ab etwa r = 24,7,
dauernder, unregelmdBiger, ‘“non-periodic flow" [4]. Gerade so
etwas wurde 1974 von Giinther Ahlers experimentell beobachtet [5]

siehe Figur 1, immer noch voller skepsis und Unglauben.

So ganz einfach wird es ja auch der Losung des Lorenzgleichungs-
systems nicht gemacht, in eilnem beschrinkten Bereich des Phasen-
raums sich dauernd zu bewegen, sich dabei aber nie zu wiederho-
len. Erst ab D = 3 Dimensionen des Phasenraums ist das iberhaupt
méglich. Der Attraktor fir diese Bewegung ist weder ein stationd-

rer Punkt, noch ein Grenzzyklus oder eine marginal stabile
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periodische Bahn, auch keine quasiperiodisch Qberstrichene To-
rusfliche, sondern ein “"seltsam” genanntes, fraktal geschichtetes
Gebilde. Moderne Versionen dieses seltsamen Attraktors zeigen die

Figuren 2 und 3. Seine Dimension ist D ¥ 2,06.

2. Chaotische Signale, wie sie Figur 1 zeigt und wie sie durch
die Bewegung auf seltsamen Attraktoren (Figuren 2 und 3) erzeugt
werden, lassen sich folgendermaBen beschreiben und definieren.
i) Sie sind trotz statischer oder stationdrer Bedingungen dauernd
zeitabhingig, beliebig lange. ii) Die Bewegung erfolgt in einem
beschrinkten Korridor, d.h. es gibt obere und untere Schranken
fiir das Signal (Kompaktheit des Attraktors). iii) Trotz andauern-
der zeitlicher Verinderung im beschrinkten Bereich wiederholt
sich die Bewegung n i ¢ h t periodisch ' ("deterministic non-
periodic flow"). Wir wissen heute jedoch, daB der seltsame
Attraktor, wie Jjede chaotische Bahn darauf, ein Skelett aus
instabilen periodischen Bahnen hat (David Ruelle, Predrag
Cvitanovic, Bruno Eckhardt, u.a., siehe z.B. [7]). iv) Es bedarf
kontinuierlich wvieler Frequenzen, also eines breitbandigen,
strukturierten Spektrums trotz oft nur weniger, i.a. nur endli-
cher vieler Freiheitsgrade zur Freguenzanalyse chaotischer Sig-
nale. Diese spektralen Strukturen sind das nichtlineare Pendent
der einfachen Resonanzkurven linearer Oszillatoren [8]. V) In
diesen chaotischen Zustinden gehen zeitliche Korrelationen 1im
Mittel verloren, mit wachsendem =zeitlichen Abstand manchmal
erstaunlich schnell [9]. wvi) Das Verhalten des Systems hangt

empfindlich vom Anfangszustand ab [10].

16
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Alle diese definierenden Eigenschaften chaotischen Verhaltens
sind Ausdruck nichtlinearer Gleichungen, sofern deren Struktur
ein intern expandierendes Verhalten innerhalb eines begrenzten
Bereichs bewirkt. Verantwortlich ist ein stretching-and-folding
Mechanismus, erzeugt durch zumindest einen positiven Lyapunov-

Exponenten. Hinweise zur Geschichte siehe [11].

3. Die Bewegung auf seltsamen Attraktoren ist zugleich determi-
niert und unvorhersagbar. Insofern determiniert, als sie Bewe-
gungsgleichungen folgt, 1i.a. einem Satz gewdhnlicher Differen-
tialgleichungen oder aber einer partiellen Differentialgleichung.
Insofern unvorhersagbar, als kleine Abweichungen in den Anfangs-
bedingungen zu la@ngerfristig ganz unterschiedlichen Zeitverliufen
fiuhren. Unsicherheit in den Anfangsbedingungen ist aber wegen der

naturnotwendig begrenzten MeBgenauigkeit absolut unvermeidlich.

Das Grundlemma der Vorhersagbarkeit lautet

."_.Bn ot (2)
>\ w.zf."-"

Die Lange der Vorhersagbarkeitszeit tpreaiction hdngt einmal ab

M

n

tprediction

von der Prdzision bei der Feststellung des Istzustandes, dem
MeBfehler Enes. Sodann wird sie von der fir tolerabel gehaltenen
Ungenauigkeit &to1 beli der Vorhersage beeinfluBt. Die Kklare
Angabe von £:.: vermiBt man leider oft bei Diskussionen um die
erreichte Qualitdt von Wettervorhersagen. Es wird einleuchten,
daB die tolerierbare Vorhersageungenauigkeit &:t.1 nicht kleiner

sein darf als Eanees und daB man leichter und langer vorhersagen

17



kann, wenn die Temperatur zwischen 10 und 20 Grad liegen darf,
als wenn sie z.B. zwischen 14 und 15 Grad festgezurrt wiirde.
Sowohl unser MeBvermégen E..s als auch unser Genauigkeitsan-
spruch &:.1 gehen nur logarithmisch ein. Eine Verdopplung der
MeBstationendichte (also ein betridchtlicher Aufwand) ermdglicht
deshalb im Mittel nur eine Verldngerung der Vorhersagezeit um
Atprediction/ tprediction 5&2/&52% also vielleicht 20% bis
30%. of

Die grundlegende Zeitskala flir mdgliche Vorhersagen setzt aber
das System bzw. der seltsame Attraktor selbst, ndmlich durch sein
Lyapunov-Spektrum. Sei )\ der charakteristische Exponent fur
exponentielles zeitliches Auseinanderlaufen s eM benachbarter
Trajektorien (allgemeiner: die Kolmogorov Entropie), dann ist N°!
d i e charakteristische mittlere Vorhersagezeit. V.I.Arnold [12]
schdtzt Trajektoriendivergenzen fiir GroBwetterlagen-Vorhersagen
aus der GauBlschen Krimmung und der trade-wind-Geschwindigkeit von
etwa 100 km/h ab. Setzt man diese Abschitzungen fort, erhdlt man

hﬁi = 5,3 Tage.

Jingste Untersuchungen zum Vorhersageproblem konnten Verbesserun-
gen durch Betrachten "effektiver Lyapunovexponenten" erzielen
[13]. Es zeigt sich, daB die 1 o k a 1 e Vorhersageméglichkeit
sowohl von der Lage der anfinglichen Phase als auch von der
erstrebten Vorhersagezeit empfindlich abhiangt, Je nachdem nam-
lich, wo die Bahn widhrend der interessierenden Zeit auf dem
Attraktor verlduft. Figur 4 zeigt, wie dicht die Bereiche

geringer und solche guter Vorhersagbarkeit verwoben sein konnen.
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4. Die dynamischen Grundgleichungen fiir Strémungsvorgidnge sind
die Navier-Stokes-Gleichungen in Verbindung mit den Erhaltungs-
gleichungen fiir Energie und Masse. Vorhersagbarkeitsuntersuchun-
gen fdr Strémungen missen sich deshalb um das Lyapunov-Spektrum
der partiellen Differentialgleichungen von Navier und Stokes
bemihen. Mathematisch wurde das insbesondere von Ruelle [15] und
von Lieb [16] getan. 1Im folgenden sei kurz skizziert, wie man
durch einfache Uberlegungen zu interessanten Aussagen Uber das

Lyapunov-Spektrum turbulenter Strdmungen kommen kann.

Leicht wunterschiedliche anfidngliche Strémingsfelder u(x,te) und
u(x,to)+du(x,to) entwickeln sich fiir t>to zunehmend anders. Der

Unterschied Sléulzdv(x) wdchst. Die Bewegungsgleichung

gtéui = péoui~%luiry (X, t)+u;1 (X, t)16u; (3)

bestimmt das Verhalten des Abweichungsfeldes &u: (X,t) im Laufe
der Zeit. Man gewinnt sie aus der Linearisierung d;r Navier-
Stokes-Gleichung. Flr die zeitliche Anderung der o.g. Energie der
Abweichung wird nur der selbstadjungierte Teil des linearisierten
Navier-Stokes-Operators bendtigt, und eine obere Abschatzung
sieht auch zundchst von der Inkompressibilitdt ab. ¥ ist die
kinematische Z&higkeit (=15 mm?s-! flr Luft unter Normalbedingun-

gen), uilj = E;uLfng ist das Feld der lokalen Scherraten des

- -
gerade betrachteten turbulenten Strémungsfeldes T(X,t).

Das aus (3) folgende Eigenwertspektrum ist in Figur 5 skizziert.
Als MaB fiir den EinfluB der Turbulenz des Strémungsfeldes dient

die Wurzel aus den Eigenwerten des Quadrates des Scherratenten-

sors, also'VE(ﬁ,t]fzvz Somit regelt die lokale Dissipationsrate
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£ der Energie die lokale Strdmungs(in)stabilitdt. Im Mittel (dber
ort bzw. Zeit) hat man sich also das um V&72¥ 1ins Positive

verschobene Spektrum des Laplaceoperators vorzustellen.

Einige SchluBfolgerungen: 1. Turbulente Konvektion kann einset-
zen, wenn & gerade so groBl geworden ist, daB die Scherung den
schwachst-geddampften Eigenwert des Laplaceoperators auf der )\'

Achse Uber 0 hinaus zu positiven Werten verschieben kann, also

VE7ZY 2 (2m/L)2. (4)

L £ Vv!/3 ist die Linearausdehnung des Strdmungsfeldes. Es kommt
somit auf den Vergleich von (y3/$)*’”51? (Kolmogorovsche Dissipa-
tionsldnge) mit der Ausdehnung L des Stromungsfeldes an. Das

Kriterium fiir den Einsatz von Instabilitdt lautet somit
87;5 L, (5)
abgesehen von geometrischen Details.

Dieses Kriterium gilt natiirlich auch fir Teilbereiche von turbu-
lenten Strdémungen: Solange die GréBe r eines Wirbels etwa 8?
{ibersteigt, werden sie als instabil zerfallen. Daher mit man
immer wieder als Ubergangslinge vom Trigheitsbereich zum Viskosi-
tdtsbereich in turbulenten Spektren bzw. in den Strukturfunktio-

nen <IG(R+P)-1(R) 12> vs

Fibtergang = 87 bzw. Kivergang = (1/8) k.? . (6)

vergleiche [17]-[21]. Die charakteristische Ubergangsskala liegt

also um rund eine GréBenordnung @ b e r der Kolmogorov-Lange.
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In Strukturfunktionen oder Spektren hdherer (m-ter statt 2-ter)
ordnung ist der Trdgheitsbereich kleiner, siehe [21]. Der Uber-

gang in den viskosen Bereich erfolgt dann schon bei (2!m)-k2/8.

Aus dem Lyapunov-Spektrum (Figur 5) ldBt sich auch die Dimension
duyap des turbulenten Attraktors abschidtzen, sofern es einen
gibt. Man hat dazu (siehe Lehrbiicher zum deterministischen Chaos,
z.B. [22]-[24]) abzuzihlen, wieviele positive k’s es gibt;
genauer (Kaplan-Yorke [25], siehe auch [26]) ist diya, diejenige
kleinste Zahl, fir die %HT Ai gerade negativ wird. Man erhdlt

i=1

durch einfaches Abzdhlen fir die Dimensionsdichte

dLyap:"VﬁD.-l?SY-}. (7)

Die Zahlenkonstante ermittelt man aus den Abschdtzungen in [15],

[16].

Beachtet man, wie die Rate der Energiedissipation durch die Rate
der Energiezufuhr iber den Rand ausgeglichen wird, g€ a~U3/L, kann
man die Reynoldszahlabhdngigkeit der Lyapunov-Dimension ermit-

teln.

dLynpNReg"‘ﬁ- (8}

Einige konkrete Zahlen mdgen diese Ergebnisse beleuchten. Im
windkanal von ONERA im franzésischen Modane ist die Ubergangs-
linge vom Tridgheits- zum Viskositdtsbereich 107== 4 mm,. die Ener-
giedissipationsrate € = 0.2 m?s"?, die Zahl der Freiheitsgrade
pro Volumen diyap/V = 4 mm-!, 1ihre Gesamtzahl etwa diyapS 102,
Die entsprechenden Zahlen fiir die "mittlere Atmosphdre"” lauten

102 = 70 mm, € = 1,5 mm?s" 3, diyap/V = 0,5 cm™3 und
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diyap < 103, Typische gréBte Werte fiir AN  sind 250 Hz

(Windkanal) bzw. 1/4 Hz (mittlere Atmosphire).

5. Aus diesen Ergebnissen ilber die Lyapunov-Dimension, d.h. lber
die Anzahl turbulenter Freiheitsgrade, als Funktion der Reynolds-
zahl kann man die Frage beantworten, ob man turbulente Strdmungen
nicht einfach direkt durch numerische Ldsung der Navier-Stokes-
Gleichung berechnen kénnte. Es zeigt sich, daB dieser Traum noch
immer absolut utopisch ist, wenn man an wirklich grofen Reynolds-

zahlen interessiert ist.

Die Zahl der notwendigen Computeroperationen W in der relevanten

Zeit von wenigstens einer Umdrehungszeit t. der grd8ten Wirbel

betrdgt diyape+tr, 1ist also ~ Re?/%+Re3/*%, Die Berechnung des
Drucks aus ﬂ P = -uiijuji geht wie 1ld Re. Also gllt
We~ Re3ld Re, wie bereits 1970 bekannt [27]. Die Proportionali-

tatskonstante findet man am bequemsten aus einem Kkonkreten
Beispiel [27]: bei Re = 500 ergibt sich w £ 109. Es folgt fiir die
Anzahl W der bendtigten Computeroperationen in der relevanten

Zeit bei Navier-Stokes-Turbulenz

W £ Rel1ldRe. (9)

Bei einer Computer-Taktzeit von effektiv 25 ns, d.h. Dbei 40

Megaflops, erhdlt man Rechenzeiten von

Tw = Re3ld Re * 25ns. (10)
Einige Zahlen, die hieraus folgen. Fiir Re = 5-10% betridgt T. = 2
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Mio Jahre! In 1 h sind Ldsungen bei Re = 2 400 zu bewdltigen, was
fir hochturbulente Strémungen natiirlich viel zu wenig ist. Heute
sind oft 400 Megaflops (also 2,5 ns Taktzeit) erreichbar. Ein
Faktor 10 in der Taktzeit kleiner bringt nach obiger Formel
gerade mal eine um einen Faktor 10°-3123 (= 2,05) grdBere

Reynoldszahl.

Vincent und Meneguzzi [28] simulierten Strémungen auf der
Cray II: bei 4 CPU-Stunden Rechenzeit gelang Reh= 150 (d.h. nach
den Ublichen Regeln Re = 10000), wobei 240° Fouriermoden behan-
delt wurden. Jingste Rechnungen [29 ] erreichten Re, = 200
(entsprechend etwa Re = 16 000) auf einem 5123-Gitter mittels
Connection Machine CM-200 im Advanced Computing Laboratory at Los
Alamos National Laboratory. Fiir Ozean-Modellierung [30] auf der
Cray-YMP wurden 1 Gigaflops realisiert, so daB Re um einen Faktor
2,73 hoéher als bei 40 Megaflops sein kann; auf der Los Alamos
Connection Machine CM5 mit 1 024 Prozessorknoten sind 128 Giga-

flops erreichbar, was um 12,4 hdhere Reynoldszahlen als bei 40

Megaflops erlaubt, z.B. Re = 3+10" in 1 Stunde.

Endgiiltig klar wird, was der steile Anstieg (9) bzw. (10) der
bendtigten Computerleistung mit wachsender Reynoldszahl bedeutet,
wenn man fragt, welcher Schalttakt ndtig wdre, um starke Wind-
kanalturbulenz bei Re = 5+10® mit W = 2,8+102! Operationen 1im
Verlaufe eines CPU-Tages zu simulieren: At = 3,1+10°'7s entspre-

chend 32+10'5 Flops, d.h. 32 Millionen Gigaflops wiren notwendig!

6. Offensichtlich bedarf es zur Behandlung hoch turbulenter

Vorgidnge nach wie vor addquater Naherungen. Die direkten numeri-=
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schen Methoden reichen fiir Strémungen bei groBen Re-Zahlen bei
weitem noch nicht aus. Wir haben, angeregt durch die Struktur
nichtlinearer selbstdhnlicher Dynamik komplexer Systeme, ein
Naherungsverfahren entwickelt, mit dem wesentlich hdhere Rey-
noldszahlen, bis zu Re ¥ 107, erreicht werden kénnen [31]-[33],
[21]. Der Preis ist eine geringere Schirfe von Konturen im
Stromungsfeld, wvor allem auf den kleinen Skalen; der Gewinn ist
eine drastische Reduzierung der Zahl der Freiheitsgrade (alsc von
diyap) trotz gleichzeitiger Aufldsung von Wirbeln (iber mehr als 3

GréBenordnungen, so wie sie in den groBen Windkanidlen oder in der

Atmosphdre im Strémungsfeld gleichzeitig auftreten.

Zugrunde liegt folgende Idee [31],[32],[33]. Die Navier-Stokes-
Gleichungen werden in Fourier-Darstellung (R, t) =
é;ﬁ(ﬁ.t)exp (iP*X) behandelt, mit periodischen Randbedingungen
und &duBerem Antrieb nur auf den gréBten Skalen, aber unter
starker Einschrdnkung der zugelassenen P. Die grdéBten Wirbel
werden durch eine Menge Ko = {p/°In = 1,2,...,meax} von
Wellenzahlvektoren P beschrieben, die untereinander méglichst gut
gemdR der Navier-Stokes-Nichtlinearitit wechselwirken. Waren es
zundchst [31] nmax = 26 Wellenvektoren in Ko, so verwenden wir
heute bis zu nwax= 86, siehe [21], [32], [33]). Zur Beschreibung
der beim Zerfall der Wirbel aus Ko entstehenden kleineren und
immer kleineren Wirbel werden auBer den ﬁiﬂ' gréBere Wellenzahl-
vektoren in der obigen Fouriersumme zugelassen, namlich die

-

f:,‘:ﬂi: Ztﬁ:‘f" ,/e =1,2,..., /emax, fir alle n € Nuax.

Bei 4£max = 12 erfaflt diese geometrisch skalende Auswahl von
Wellenvektoren Lingenskalen von z.B. 1 cm bis zu 40 km, wie sle

bei Re bis zu 10°-107 auftreten. Unterhalb von 1 cm ist das
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strémungsfeld glatt, oberhalb wvon 40 km wiederholt es sich
periodisch. Figur 6 vermittelt einen Eindruck der selbstihnlichen
Kaskade wvon Sternen der zugelassenen Wellenvektoren. Figur 7
zeigt die vielfdltige Vernetzung dieser P aufgrund der Navier-

Stokes-Wechselwirkung.

Das turbulente Strémungsfeld, auf diese Weise in eine Fourier-
summe mit geometrisch skalender Auswahl von Wellenvektoren zer-
legt, wird somit durch nmax*(fuax+1)e2 = 2 236 unabhingige,
reelle Amplituden U(P,t) beschrieben. Diese werden als Ldsung des
aus der Navier-Stokes-Gleichung folgenden Satzes gewdhnlicher
Differentialgleichungen (numerisch) berechnet und dann zu einem
vielskaligen, turbulenten Strdmungsfeld iiberlagert. Beispiele
zeigen Figur 8 und, skalenaufgelést, Figur 9. Das Strémungsfeld
ist typisch chaotisch, vielskalig und zeigt ein Spektrum, das in
sehr guter Ubereinstimmung mit der klassischen Turbulenz-Theorie
ist [34]. 1Im Detail jedoch verhidlt es sich sehr viel differen-

zlerter.

Auf kleineren Skalen kommt =zunehmend mehr Intermittenz zum
Vorschein [32], [21], siehe Figur 9. Die statistische Wahrschein-
lichkeitsverteilung wird fir kleinere Wirbel immer mehr nicht-
gauBisch und entwickelt das Aussehen einer gestreckten Exponen-
tialverteilung [32], [33], siehe auch [35]. Die Wirbelverteilun-
gen sind stark lokalisiert [28], [32]. Am aufregendsten ist, daB
bei skalenaufgeldster Analyse des Spektrums Intermittenzkorrektu-
ren zwar im viskosen-und im Energiezufuhrbereich auftreten, aber
praktisch nicht im eigentlichen Trigheitsbereich, siehe Figur 10.
Der Trigheitsbereich vollentwickelter Turbulenz wiirde sich dem-

nach ganz befriedigend mittels mean-field-Theorien beschreiben
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lassen. Die sorgfdltige Analyse der bekannten experimentellen
Daten von hoch turbulenten Strémungen scheint zu bestitigen, daB
es im Trigheitsbereich praktisch keine Intermittenz gibt ([21]!
Wegen weiterer Einzelheiten (iber Turbulenz bei Re = 10%-107 siehe

(21]1,032],033]1,[35].

7. Fir das atmosphdrische Wettergeschehen wichtiger als reilne
strémungsturbulenz ist - und damit greife ich den roten Faden der
Rayleigh-Bénard-Konvektion wieder auf - thermisch getriebene Tur-
bulenz. Hier hat es nicht nur groBe Fortschritte durch die Chaos-
Theorie im Bereich des Einsatzes der Konvektion gegeben (siehe
oben), sondern durch Experimente bis zu Rayleigh-Zahlen
Ra = BgL3 AT/vwk der enormen GréRe £ 10t5 sind zahlreiche
Skalengesetze entdeckt und analysiert worden [36]-t38]- Das
Interessanteste ist der Anstieg des Wirmetransports mit der

Temperaturdifferenz, also der Nusselt-Zahl versus Rayleigh-Zahl.
Nu ~ RaF, B =0.290 = 0.005. (11)

Es treten mehrere Turbulenzregime auf, wie in Figur 11 darge-
stellt. Ein Uberblick 1&Bt sich wieder durch die charakteri-
stische Ubergangslédnge 1Dv? zwischen viskosem und nichtlinearem
Verhalten im Vergleich zu den geometrischen MaBen L des Stro-
mungsvolumens gewinnen [39]. ?2=(:J3/E.}1f“ wie vorher, Jedoch
wird die dissipierte Energie bei thermisch getriebener Turbulenz
durch den Auftrieb eingebracht, € ~Bguclc~i@vL-“Ral**-¥. Dabei
ist g die Erdbeschleunigung, B der isobare  Ausdehlnungs-

koeffizient, uc~wkL !'Ra. die typische turbulente Geschwindig-
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keitsfluktuation und [.~ATRa-¥ die typische Temperaturfluktua-
tion. Die Skalentheorien [37] ergeben & = 3E'== 3/7. Hieraus

folgt
10-.z= 10(w3 /e ) /4~LyPr Ra-‘1+*%-Y) /4] Ra-0 32, (12)

Chaos setzt ein, wenn 102 = Lwax, welche Turbulenz ist beobacht-
bar, wenn Lmin 35 101_5 Laax, harte Turbulenz setzt ein, wenn
10? < Lmin. Dabei 1ist Lwax die gréBte und Lain die kleinste

typische geometrische Ausdehnung des Strdémungsvolumens.

8. Auch der starke diffusive Transport in turbulenter Strdmung
14t sich heute gut verstehen. Figur 12 zeigt ein Beispiel.

Sowohl das anomal grofBe Wachsen der Varianz

<R®> = 13¢ t3 (13)

als auch die skalenabhdngige turbulente Diffusivitdt

KE2.4gl/3ch/3 (14)

sind einschlieBlich der Vorfaktoren aus der Navier-Stokes-Glei-
chung abzuleiten [43],[44],[18],[42]). K ergibt sich 1in guter
Ubereinstimmung mit der urspriinglichen Abschdtzung von Richardson
[1], [45] - und damit ist der Bezug zur Meteorologie wieder

hergestellt.

9. Die Chaostheorie hat zu tieferen Einsichten in die nichtlinea-

27



re Natur, besonders auch bei turbulenten Strémungsvorgangen
gefithrt. Addquatere Begriffe und Methoden trugen dazu ebenso bei
wie neue Experimente. Wesentliche Beitrdge zur Entwicklung der
nichtlinearen Dynamik stammen von Meteorologen. Inzwischen 1ist
neben der Untersuchung niedrigdimensionaler seltsamer Attraktoren
zunehmendes Interesse an raumlich selbstdhnlichen und r&dumlich
chaotischen Strukturen festzustellen. Dazu gehért vor allem die
vollentwickelte Turbulenz bei hohen und héchsten Reynoldszahlen.
Neue wechselseitige Anregungen zwischen Physik und Meteorologie

werden deshalb sehr erhofft.

Freuen wir uns also iUber den 100-jdhrigen Geburtstag des Meteoro-
logischen Observatoriums zu Potsdam und wiinschen ihm und uns viel
Erfolg bei der Entdeckung weiterer aufregender seltener Attrak-

tiocnen.
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Fig.l Zeitverlauf der Nusseltzahl (effektiver Wiarmestrom in Viel-

fachen des molekularen, konvektionslosen Wdrmestroms) 1in
einer Rayleigh-Bénardzelle, von G.Ahlers 1974 gemessen,
bei AT = 2.39 AT.. Auf der Ordinate ist die Abweichung vom

Mittelwert in Prozent aufgetragen.
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Fig.2 Perspektivische Darstellung der Bahn im Phasenraum (U,T,J).

Sie entsteht als Ldsung der Lorenzgleichungen, die bei Po
beginnt und die instabilen Fixpunkte P, = (%8,49:;%8,49;27)
in unregelmédBiger Abfolge in einer vielbldttrigen Schich-

tung umkreist. r = 28,0 = 10,b = 8/3.
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Fig.3 Schnitt des Lorenz-Attraktors von Figur 2 mit der Ebene
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Xs = 9 und X,> 0, im unteren Teil herausvergréBert, so daB
die Schichtung erkennbar wird. Als fraktale Dimension
schdatzt man quer zu den Bladttern 0,067 ab. (Fir die
Herstellung dieses Bildes danke ich A.Reeh.) Der heute

genaueste Wert ist d = 0.062 716 + 0.000 001 [6].
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Fig.4 Bereiche unterschiedlicher Vorhersagbarkeit (hell: kurze,

dunkel: 1lange) auf dem beriihmten Lorenzattraktor faGr wver-
schiedene Vorhersagezeiten (oben: tprediction = 1, unten:
Cprediction = 2), aus [13].
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Fig.5 Das Lyapunovspektrum von Strdmungen, schematisch. Oben: far
ruhende Luft ist es durch die Viskositdt bestimmt und rein
negativ. Unten: lokale Scherungen (uiyj+uii;)/2 verschieben

es zu positiven Werten.

”
¥
7

Fig.6 Ein (zweidimensional projizierter) S5-stufiger Ausschnitt
der in der Fouriersumme des Geschwindigkeitsfeldes zuge-

—
lassenen Wellenvektoren p.
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WeierstraB-Ndherung gewonnene Geschwindigkeitskomponente
w (X,t) bei festem X als Funktion von t. Re =y-!= 2+10%,
£nax = 12, nmax = 80. Die Zeit in Einheiten der Umwdlzzeit
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Fig.9 skalenaufgeléstes turbulentes Strémungsfeld, d.h., nur
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jeweils die BL!'€ K'®sind Gberlagert worden. Fi{ir nicht zu
groBe«B verringert sich.ﬁrt' proportional zu (2-173 )€, pies

entspricht dem Skalenverhalten eines 5/3-Spektrums.



Fig.10

Fig.1l1

Die Abweichungen der Skalenexponenten §m der Struktur-
funktionen <|U(R+D)-A(R) ">~ rsﬂ vom klassischen
(Kolmogorov-v.Weizsdcker-)Wert m/3 als Funktion der Wel-
lenzahl p, d.h. der WirbelgréRe ~p-!. Im viskosen Bereich
stimmen die Abweichungen 6%, gut mit der log-Normaltheo-
rie iiberein, in der Mitte jedoch, im eigentlichen Trdg-

heitsbereich, sind sie winzig klein.
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Schematische Darstellung der becobachteten thermischen Tur-
bulenzformen (nach [39]). Das Regime der "hard II-turbu-
lence" diirfte auf die Einflisse der endlichen Bolometer-

ausdehnung zuriickzufithren sein [40], [39].
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Abstand der 393 Ballons der TWERLE-Kampagne als Funktion

der Zeit nach Lundgren [41], Theorie nach [42].
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Aktuelle Probleme in der Numerischen Wettervorhersage

Werner Wergen
Deutscher Wetterdienst
Abteilung Forschung

1. VYorbemerkung

Die folgende Darstellung gibt eine Einschitzung des augenblicklichen Standes der Numeri-
schen Wettervorhersage (NWV) und der noch offenen Probleme. Dabei handelt es sich um
eine subjektive Darstellung des Autors. Andere Wissenschaftler wiirden moglicherweise zu
einer unterschiedlichen Beurteilung der Situation kommen. Insbesondere bei der Bewertung
der Probieme sind andere Standpunkte denkbar. Verschiedene Sichtweisen sind jedoch kein
Nachteil, sondern geradezu wichtiger Bestandteil einer Forschung, die wesentlich vom
Wettbewerb der Ideen lebt.

2. Das NWV-System des DWD

Das System der numerischen Wettervorhersage besteht aus den Hauptkomponenten Daten-
assimilation, Vorhersagemodell und Verifikation. Zweck der Datenassimilation ist die
Analyse der Ausgangslage mit Hilfe der aktuellen Beobachtungen und der Vorgeschichte.
Besonders in datenarmen Gebieten ist die Ausgangsanalyse nur ungenau bekannt. Dadurch
konnen bereits Fehler in der nachfolgenden Vorhersage entstehen. Die Vorhersagemodelle
filhren den analysierten Anfangszustand zeitlich weiter. Dazu wird der Satz der prognosti-
schen Gleichungen numerisch auf dem Rechner gelost. Hier ergeben sich zusitzliche
Fehlerquellen durch die zahlreichen Vereinfachungen, die durch die prinzipiell unzureichen-
den Computerkapazititen bedingt sind sowie durch die ungeniigende Kenntnis einiger
Antriebsterme in den Gleichungen. In der Verifikation wird schlieBlich die vorhergesagte
Strémung und das Wetter mit den tatsichlich eingetretenen Werten verglichen, um so
Hinweise auf notige Verbesserungen zu erhalten.

Der Deutsche Wetterdienst betreibt sein NWV-System in Form einer Modellkette, bestehend
aus einem Global-Modell (GM) und dem darin eingebetteten Europa-Modell (EM). In das
EM eingenestet ist das Deutschland-Modell (DM). Abbildung 1 zeigt die augenblicklich
verwendeten Modellgebiete. Diese Strategie erlaubt es, zwei gegensdtzliche Forderungen zu
erfiilllen: Auf der einen Seite steht der naheliegende Wunsch nach moglichst hoher Auflésung
und umfassender Beschreibung aller wetterwirksamen Prozesse. Auf der anderen Seite ist ein
friiher Abgabetermin fiir die Vorhersagen gefordert. Durch Konzentrierung der vorhandenen
Ressourcen auf das eigentliche Interessengebiet lassen sich beide Forderungen zum Teil
erfillen.

Tabelle 1 enthilt die wichtigsten Merkmale der 3 Modelle. Das GM, das einschlieBlich der
Datenassimilation aus einer 1989-Version des EZMW-Systems hergeleitet ist, hat 19 Flachen
in der Vertikalen und eine horizontale Auflosung von etwa 200 km. Im Gegensatz zu den
beiden anderen Modellen ist es ein spektrales Modell, das nicht die Variablen an Gitterpunk-
ten, sondern Wellenamplituden vorhersagt. Wie EM und GM auch wird es 2 mal tiglich um
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00 UTC und 12 UTC gerechnet. Seine Vorhersagezeit betrigt 7 Tage. Das EM hat eine
Auflésung von etwa 50 km. Seine 20 vertikalen Flichen erlauben im Vergleich zum GM
eine bessere Beschreibung der atmosphdrischen Grenzschicht auf Kosten der Aufldsung in
der Stratosphare. Das EM liefert Vorhersagen bis zu 78 Stunden. Das DM hat eine horizon-
tale Auflosung von etwa 14 km. Die vertikale Anordnung der Flichen entspricht der des
GM. Die Vorhersagezeit betrigt 36 Stunden. Das EM wurde beim DWD entwickelt. Das
DM wurde zusammen mit der "Schweizer Meteorologischen Anstalt" aus dem EM abgelei-
tet. Es wird in der Schweiz als "SM" betrieben. Seine Rand- und Anfangswertversorgung
erfolgt iber das EM des DWD. Alle 3 Modelle des DWD verfiigen iiber eigenstindige
Datenassimilationen, so dal einmal aufgebaute Feinstrukturen zeitlich ununterbrochen
weitergefiilhrt werden konnen.

3. Stand der Stromungsvorhersage

Unter Stromungsvorhersage wird hier die Vorhersage der Druckverteilung in unterschiedli-
chen Hohen verstanden. Die Zuverlissigkeit dieser Vorhersagen 1iBt sich z.B. durch die
Korrelation der eingetretenen Anderungen des Luftdruckes mit den vorhergesagten Anderun-
gen beurteilen. Abbildung 2 zeigt den Verlauf des Korrelationskoeffizienten zwischen den
Jahren 1968 und 1992 fiir das Gebiet des Nordatlantiks und Europas. Dargestellt sind die
Werte fiir die Vorhersagen bis 24 (oben), 48, 72 und 96 (unten) Stunden. Es ist offensicht-
lich, daB die Stromungsvorhersagen im Laufe der Jahre erheblich verbessert wurden.
Zwischen 1968 und 1978 wurde ein einfaches baroklines Modell (BKL) mit 6 Flichen und
381 km Gitterpunktabstand eingesetzt. Es hatte keinerlei Kenntnisse iiber Feuchteprozesse
in der Atmosphdre. Mit dem Einsatz eines neuen Computersystems im Jahre 1979 war es
moglich, die Anzahl der Flichen auf 9 zu erhéhen und den Gitterpunktabstand auf 254 km
zu verringern. AuBerdem wurde die Feuchte im Modell BKF nun beriicksichtigt. Wie aus
Abbildung 2 ersichtlich, filhrte der Einsatz des neuen Modells zu einem sprunghaften
Anstieg der Vorhersagequalitit. Ein quantitativ noch grofierer Sprung wurde 1991 durch den
Einsatz des GM erzielt. Sein Betrieb war wiederum erst nach Emeuerung des Rechnersy-
stems moglich. Das GM hat gegeniiber BKF eine vor allem in der Vertikalen hohere
Auflosung und eine wesentlich detailliertere Beschreibung der im Gitter nicht aufgeldsten
physikalischen Prozesse, die auch als "Physik" der Modelle bezeichnet werden. Die Berech-
nung dieser Prozesse beansprucht etwa die Halfte der Gesamtrechenzeit des GM. Wenn-
gleich die Qualititsspriinge mit einem Wechsel des Rechnersystems einhergingen, so ist doch
zu erkennen, daB die Qualitit der Vorhersagen auch zwischenzeitlich gesteigert werden
konnte. Dies geschah dann meist weniger durch eine Steigerung der Aufldsung als vielmehr

durch Verfeinerung im Bereich der Physik der Modelle und durch Verbesserungen bei der
Analyse des Anfangszustandes.

Im Jahre 1992 hatte die 4-Tage-Vorhersage des GM die gleiche Qualitit wie die 1-Tage-
Vorhersage des Modells BKF im Jahre 1979. Innerhalb von 13 Jahren ist es also gelungen,
den Vorhersaagezeitraum bei gleicher Qualitit um 3 Tage zu erweitern. Insgesamt hat die
Stromungsvorhersage des NWV-Systems heute einen Stand erreicht, der es erlaubt, die
Karten der analysierten und vorhergesagten Druckfelder im wesentlichen ohne weitere
Bearbeitung an den Endnutzer weiterzuleiten. Dies stellt gegeniiber den Anfangstagen der
NWYV einen erheblichen Fortschritt dar, da damals die numerischen Produkte allenfalls

Hinweise fiir die manuelle Erstellung der Vorhersagekarten durch den Meteorologen liefer-
ten.
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4. Stand der Wettervorhersage

Wenngleich die Vorhersage der Druckverteilung eine wichtige Arbeitsunterlage bildet, so
liefert sie jedoch nicht unmittelbar die Informationen, die der "Mann auf der StraBe"
wiinscht. Er mochte wissen, ob es regnet, ob es bewolkt oder klar sein wird, wie warm es
tagsiiber und wie kalt es nachts werden wird und ob mit Gewittern zu rechnen ist. Diese
Information soll hier als eigentliche Wettervorhersage bezeichnet werden. Sie wird im
allgemeinen von den Meteorologen an den Wetterimtern erstellt und iiber die Medien
verbreitet.

Es ist nun interessant, den Trend in der Qualitiit dieser Wettervorhersagen zu verfolgen. Gut
dazu geeignet sind die "Punkt-Termin"-Vorhersagen, die die Meteorologen an den Wetter-
amtern gegen Mittag fiir den Folgetag erstellen. Es handelt sich dabei um prizise Angaben
der fiir den Ort des Wetteramtes erwarteten Werte. Abbildung 3 zeigt den zeitlichen Verlauf
des Fehlers in der Bewdlkungsvorhersage durch die Meteorologen, gemittelt iiber alle
Wetteramter. Dargestellt sind Monatswerte (durchgezogen) und die Ausgleichsgrade (gestri-
chelt) durch die monatlichen Werte. Es ist offensichtlich, daB sich die Bewdlkungsvorhersa-
ge durch die Meteorologen seit 1984 kaum verbessert hat. Die Standardabweichung des
Vorhersagefehlers liegt bei etwas mehr als 2 Achtel. Die Ausgleichsgrade hat eine sehr
geringe negative Steigung. Wiirde der Trend anhalten, wiirde es iiber 500 Jahre dauern, bis
die Bewdlkungsvorhersage um 1 Achtel verbessert wire. Der geringe positive Trend 4Bt
sich auch fiir andere Wetterparameter nachweisen.

Wir haben also zunéchst den vermeintlichen Widerspruch zwischen einer starken Verbes-
serung der Stromungsvorhersage der Modelle und einer fast gleichbleibenden Qualitit der
Wettervorhersagen der Meteorologen. Zur Klirung des Sachverhaltes ist es hilfreich, die
Leistung der Meteorologen in der Wettervorhersage mit der Leistung der Modelle zu
vergleichen. Letztere liefern ja nicht nur die in Abschnitt 3 diskutierten Stromungsvorhersa-
gen, sondern auch direkt die Wetterparameter. Besonders die hochaufgelosten Modelle EM
und DM sind sogar mit dem Ziel einer Verbesserung der Wettervorhersage entwickelt
worden. Abbildung 4 zeigt einen den Verifikationsberichten des DWD entnommenen
Vergleich der 24stiindigen EM-Vorhersagen mit den entsprechenden Vorhersagen der
Meteorologen an den Wetterimtern, Das VergleichsmaB RV ist positiv definiert, wenn die
Modelle bessere Vorhersagen als die Meteorologen liefern und negativ im umgekehrten Fall.
Wie man sieht, sind die Windvorhersagen der Modelle den Synoptikern iiberlegen, Nieder-
schlagsvorhersagen sind in etwa gleichwertig. Die iibrigen GroBen werden von den Meteoro-
logen besser vorhergesagt als von den Modellen. Besonders die Bewdlkung sowie die
Extremtemperaturen werden von den Modellen schlechter vorhergesagt als von den Syn-
optikern vor Ort. Es ist im einzelnen nicht genau bekannt, mit welchen Verfahren die
Synoptiker ihre Vorhersagen erstellen. Die Modellvorhersagen liegen ihnen jedoch beim
Abfassen der Vorhersage bereits vor, Mit Ausnahme des Windes gelingt es also den Syn-
optikern im Mittel, die direkten Modellvorhersagen der Wetterparameter zu verbessern. Der
weiter oben diskutierte vermeintliche Widerspruch 18t sich daher wie folgt aufldsen: Die
Wettervorhersage der Synoptiker beruht auf anderen Grundlagen und Verfahren. Sie haben
sich im Laufe der Jahre wenig gedndert. Ihr Qualititsniveau liegt im Kurzfristbereich fir
viele Parameter iiber dem Niveau der Modelle. Etwas iiberspitzt konnte man sagen, daf die
Synoptiker ihre Leistung nicht mit Hilfe sondern trotz der Modelle erzielen.

Hier liegt nun der Ansatzpunkt fiir die nachfolgende Analyse. Die Kernfrage lautet: Wie
kann die Modellvorhersage der Wetterparameter verbessert werden?
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5. Ein Fallbeispiel

Im folgenden sollen an einem konkreten Beispiel die Probleme bei der Modellvorhersage von
Wetterparametern diskutiert werden. Wir benutzen dazu die Temperaturvorhersagen des EM
im Mirz 1993 fiir einen Gitterpunkt nahe Potsdam. Der Mirz 93 war gekennzeichnet durch
linger andauernde Hochdrucklagen iiber Mitteleuropa, verbunden mit klarem Himmel und
ungewohnlich hohen Temperaturen. Abbildung 5 zeigt den Verlauf der beobachteten 2m-
Temperatur (durchgezogen) um 12 UTC und die jeweiligen 24-Stunden-Vorhersagen des EM
(gestrichelt) vom Vortag. Im Marz 93 neigte das EM zu einer starken Unterschitzung der
Temperatur. Der Fehler betrug bis zu 6°C. Auffilig war, daB groBere Fehler wihrend

lingerer Zeiten (etwa vom 12.03. bis 16.03.) auftraten. Ahnliche Probleme wurden auch an
anderen Orten sichtbar.

Zur Verdeutlichung der Problematik ist es hilfreich, sich der Prozesse zu erinnern, die die
2m-Temperatur bestimmen. Bekanntlich hingen die bodennahen Temperaturen stark von den
Temperaturen der Erdoberfliche ab. Diese folgt letztlich aus der Energiebilanzgleichung am
Erdboden, die verlangt, daB sich Nettostrahlungsfluf, Bodenwirmestrom und die Fliisse
latenter und fiihlbarer Warme zu 0 addieren. Ist nun z.B. der FluB latenter Warme zu hoch,
so kann das nur auf Kosten der iibrigen Fliisse geschehen.

Wie Abbildung 6 zeigt, bildet die Verdunstung einen Teil einer komplexen Modellierung der
Erdoberflichenprozesse. Es wird im Modell versucht, die wichtigsten der in'der Natur
vorkommenden Prozesse annihernd zu beschreiben. Auf der rechten Seite in Abbildung 5
sind die fiir die Temperaturprognose relevanten Prozesse dargestellt, links findet sich der
hydrologische Teil. Fiir die Verdunstung wird der gefallene Niederschlag, dessen Speiche-
rung (als Wasser oder Schnee) an der Oberfliche, die Infiltration von Niederschlags- oder
Schmelzwasser in den Boden, die Versickerung sowie der kapillare Aufstieg aus tieferen
Bodenschichten beriicksichtigt. Verdunstung von unbewachsenem Boden entzieht nur der
oberen Bodenschicht Wasser. Je nach Wurzeltiefe kann die Transpiration durch Pflanzen
Wasser in unterschiedlichen Tiefen entziehen.

Die Beschreibung all dieser Prozesse, die die Verdunstung und letztlich iiber die Energiebi-
lanzgleichung auch die 2m-Temperaturen beeinflussen, ist mit zahlreichen Unsicherheiten
behaftet. Dabei ist etwas beunruhigend, daB die Variation einiger GréBen innerhalb ihrer
Fehlergrenzen einen groBen EinfluB auf die vorhergesagten Wetterparameter haben kann.
Als Beispiel sei hier die Abhéngigkeit der Transpiration der Pflanzen vom Wassergehalt im
Boden genannt. Bekanntlich schliefen die Pflanzen bei Unterschreiten eines kritischen
Wassergehaltes ihre Stomata und reduzieren so die Verdunstung. Die Abhingigkeit der
Transpiration zwischen diesem kritischen Punkt und dem maximal méglichen Wert war im
EM bis April 93 als lineare Funktion des Wassergehaltes im Boden angesetzt. Abbildung 7
zeigt den EinfluB einer quadratischen Abhingigkeit auf die Vorhersage der 2m-Temperatur.
Gestrichelt ist die Vorhersage mit linearer, durchgezogen mit quadratischer Abhingigkeit
wiedergegeben. Letztere reduziert die Verdunstung und hinterlit mehr Energie zur Erho-
hung der Temperatur. Nach etwa 3 Tagen fiihrt dies bereits zu einer um 3°C hoheren 2m-
Temperatur.

Wir sehen also den starken EinfluB einer Grofe, iiber die wir wenig wissen. Dies ist nur
eines von vielen Beispielen unzureichend bekannter GroBen aus dem Bereich der physikali-
schen Parametrisierungen. Die Situation war im vorliegenden Fall noch vereinfacht, da es
sich um eine Situation mit wolkenlosem Himmel handelte. Bei fehlerhafter Vorhersage der
Bewdlkung koénnen die Verhiltnisse noch ungleich komplexer werden.
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6. Die Rolle der Observatorien

Die fehlerhaften Temperaturvorhersagen des EM im Mirz 1993 bilden einen schonen Beleg
dafiir, daB die "Einheit von Observation und Simulation" mehr als ein Schlagwort ist.
Vielmehr besteht die dringende Notwendigkeit, die Parametrisierungsverfahren in den NWV-
Modellen mit Hilfe von Beobachtungen zu validieren. Ganz konkret bestand im Marz 93 der
Waunsch, die vom Modell vorhergesagten Fliisse latenter Warme mit Hilfe von Beobachtun-
gen zu iberpriifen. Reprasentative Werte mit ausreichender Genauigkeit waren jedoch nicht
verfiigbar. Daher wurde mehr intuitiv auf eine zu hohe Verdunstung geschlossen und einige
der Parameter so lange verandert, bis die Fehler in der Vorhersage der 2m-Temperatur und
-Feuchte innerhalb "akzeptabler" Grenzen lagen. Dieses Verfahren ist prinzipiell unbefriedi-
gend, da man nicht ausschlieBen kann, ein annehmbares Ergebnis {iber einen falschen Weg
erzielt zu haben. Fiir das konkrete Beispiel hitte ein Observatorium durch Vermessung aller
Fliisse aus der Energiebilanzgleichung am Erdboden einen wesentlichen Beitrag zur Optimie-
rung der Modelle liefern konnen. Konkret besteht der Wunsch zur Vermessung folgender
GroBen:

- FluB latenter Warme

- FluB fiihlbarer Warme

- Bodenwirmestrom

- NettostrahlungsfluB, aufgeteilt in kurz- und langwelligen Anteil
- Albedo

- Diffusionskoeffizienten bei stabiler Schichtung

All diese GroBen werden nun nicht als Punktmessungen bendtigt, sondern als reprisentative
Werte fiir ein Gitterquadrat mit 50 km (EM) bzw. 14 km (DM) Kantenlinge. Diese Bedin-
gung folgt aus der Herleitung der Modellgleichungen, bei der alle Terme iiber das Volumen
einer Gitterbox gemittelt werden. Diese Forderung stellt eine erhebliche Erweiterung des
Auftrages der Observatorien dar. Sie ist jedoch unverzichtbar, wenn der Begriff "Observa-
tion und Simulation” in die Realitit umgesetzt werden soll.

7. Ausblick

Eine zentrale Aufgabe der NWV in den Nationalen Wetterdiensten ist die Verbesserung der
kurzfristigen Wettervorhersage. Dabei spielt die Verbesserung der physikalischen Parametri-
sierungen eine wichtige Rolle. Die Observatorien konnen dabei durch Validierung der
benutzten Verfahren einen wichtigen Beitrag liefern. Diese Arbeiten haben iiber die kurz-
fristige Wettervorhersage hinaus eine Bedeutung bis in den Bereich der Klimasimulation.

Daneben gibt es jedoch eine Reihe von weiteren Problembereichen zu beachten: An erster
Stelle ist hier die Definition des Anfangszustandes zu nennen. Im Zusammenhang mit der
Wettervorhersage ist besonders eine Analyse der Bewdlkung sowie der Bodentemperaturen
und Bodenfeuchten wichtig. Erste Ansitze dazu sind bereits vorhanden (siche Beitrag
Spéankuch im vorliegenden Band).

Grundsitzlich stellt sich die Frage, wie weit die Wettervorhersage iiberhaupt noch verbessert
werden kann. Die Vorhersagbarkeit der Atmosphire ist prinzipiell begrenzt und perfekte
Wettervorhersagen wird es auch in Zukunft nicht geben. Aus Sicht des Autors ist das
Mégliche jedoch noch nicht erreicht und es besteht sogar die Aussicht, da8 iiber die Verbes-
serung der kurzfristigen Wettervorhersagen auch eine Verbesserung der mittelfristigen
Stromungsvorhersagen erreicht werden kann.
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DWD Modellkette GM/EM/DM

Abb. 1: Die Gebiete der Modelle EM und DM

DWD Forecasting System
Resolution
Model Type Domain Lateral Initial Start Forecast In
Horiz. Vert. Boundary State Time Length | Operation
GM Spectral T 106 19 Global - 4D data assimil. | 00 UTC 168 h 1991
{200 km) | layers | atmosphere Eh-cycle 12 UTC 168 h
0l
NMI
EM Grid 0.5° 20 Europe and GM EM data assimil. | 00 UTC 78 h 1991
layers N.Atlantic 12 UTC 78 h
DM Grid 0.125° 20 Germany and EM DM data assimil. | 00 UTC 36 h 1993
layers | surroundings (& h) 12 UTC 36 h

Tab. .1: Die wichtigsten Kenndaten der Vorhersagesysteme "Globales Modell (GM)", "Europa-Modell (EM)* und *Deutschland-Modell (DM)"
des DWD.
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Abb. 2: Jahreswerte der Korrelation zwischen vorhergesagter und eingetretener Anderung des Bodenluftdruckes zwischen 1968 und 1992 fiir

Wetteramtsprognosen Bewoelkung

das Gebiet Nordeuropa und Atlantik. Dargestellt sind die Werte fiir 24h (oben), 48, 72 und 96h (unten) Vorhersagen. Das jeweils

verwendete Modell ist am Oberrand vermerkt.

- 48 S
& [=>] .ﬂ.m
3 £:
i 3
E
mm e m.m
mﬂ._m (=] M,m
“ 2>
= | |a §°
o . B2
; I
w =
o .mm
= o
&0 K= _m...m.,
& S o3&
—_—
o 53
£ | < I
o2 k) nm
=
: 1
S - Mm
: | 5 5
z j 52
I __ MM
d — I6
3 s 3
_ m._m
l% .-”nhaw
28
=
I T T T T T T T mulm-
v o v o v o w o > mmm
« < & 3 ™ < & \2 Z&a
EORE-- B B A T .
(1°1yoy) Funyoremqy-"pis 2
-«



Positive Werte von RV: Modell besser
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Abb. 4: Vergleich zwischen den Punkt-Terminvorhersagen der Meteorologen und den direkten Modellvorhersagen des EM fiir einzelne
Wetterelemente. Der Vorhersagezeitraum betriigt jeweils 24 Stunden. Die Reduktion der Varianz ist positiv, wenn das Modell die
besseren Vorhersagen liefert. Quelle: Verifikationsberichte des DWD.
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vom jeweiligen Vortag (gestrichelt) fir Marz 1993,
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Abb. 7: Zeitlicher Verlauf der vorhergesagten 2m-Temperatur (°C) fiir 2 verschiedene Formulierungen der Abhingigkeit der Transpiration
von Pflanzen vom Wassergehalt im Boden. Gestrichelt: Linearer Verlauf (operationelle Formulierung bis April 93), durchgezogen:
Quadratische Abhangigkeit (neues Schema).
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Erkennung atmosphdrischer Strukturen und Prozesse aus
Satellitendaten

D. Spankuch

DWD, Meteorologisches Observatorium Potsdam

1. Einleitung

Jeder Laie, der ein Satellitenbild im Fernsehen betrachtet bzw.
die Folge wvon Satellitenbildern in Zeitrafferaufnahmen sieht,
erkennt ohne Schwierigkeiten Strukturen, die sich im
BewOlkungsfeld manifestieren, und Prozesse, die durch die
Verlagerung und Veranderung von Wolkenfeldern sichtbar werden.
Strukturen sind aber nicht nur im Bewdlkungsfeld prasent, wie
wir spdter zeigen werden. Das Problem ist daher nicht, ob
Strukturen und Prozesse in Satellitendaten erkennbar sind.
Wirden diese nicht erkannt werden koénnen, hédtte die
Satellitenmeteorologie keine Berechtigung und keinerlei Zukunft.

Strukturen und ihre Verdnderungen in Raum und Zeit enthalten
Informationen Uber meteorologische Prozesse. Es ist die Aufgabe
der Satzllitenmeteorologie, die in Satellitendaten erkennbaren
Strukturen in meteorologisch relevante Informationen zu
transformieren. Grundsdtzliche Fragen sind dabei: Was soll und
wie genau erkannt werden? Wie genau kann erkannt werden? Diese
Fragestellungen werden in dieser Arbeit an Hand ausgewdhlter
Beispiele diskutiert. Dabei beschrdnken wir uns auf
atmosphdrische Strukturen und Prozesse, lassen also
Oberflachenstrukturen, die in ihrer Wechselwirkung mit der
Atmosphdre meteorologisch bedeutsam sind wie die wvon
Oberflachentemperaturen, Albedo, u.a. aufier Betracht.

2. Anforderungen an die Satellitenmeteorologie

Wenden wir uns zunachst der ersten Fragestellung zu: Welche
Parameter sind mit welcher Genauigkeit zu bestimmen? Die
Beantwortung dieser Frage kann nicht generell gegeben werden,
sondern wird vom Verwendungszweck der Daten diktiert. Dabei ist
zu beachten, daffi Satelliten nicht die einzige meteorologische
Informationsquelle sind, sondern daff ihre Informationen mit
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denen der anderen Informationsquellen in geeigneter Weise unter
Berlicksichtigung ihrer. Besonderheiten wie Fehlerstrukturen,
Verfliigbarkeit in Raum und Zeit u.a., zu verknipfen sind. Die
Prioritdt der Parameter als auch die Forderungen nach deren
Genauigkeiten sind unterschiedlich, je nachdem, ob diese Daten
fir Nowcasting, numerische Wettervorhersage oder
Klimauncersuchungen (Diagnostik, Monitoring, Modellierung)
verwendet werden sollen. So spielen z.B. die
Strahlungsbilanzkomponenten fir Klimauntersuchungen eine
entscheidende Rolle, sind dagegen fur die Wettervorhersage im
Kurz- und Kirzestfristbereich ohne Bedeutung.

Anforderungen an Satellitendaten werden flir die verschiedensten
Anwendungsbereiche in nationalen und internationalen Fachgremien
diskutiert und prazisiert und 1liegen Uubersichtlich in
tabellarischer Form vor (z.B. WMO 1987 fir die numerische
Wettervorhersage). Als Beispiel flhren wir aus der Arbeit wvon
Shenk u.a. (1987) lUber die Einschatzung von
Satellitenbeobachtungen fir das Studium und die Vorhersage
mesoskaliger und synoptischer Ereignisse die allgemeinen
Datenanforderungen der wesentlichen Parameter flir lokale
Unwetter an (Tab. 1). Fir diese gelten im allgemeinen die
schidrfsten Anforderungen. Flir mesoskale konvektive Systeme sind
die Anforderungen an die vertikale Auflésung mit 0,2 bis 0,5 km
sowie an die Genauigkeit groéRer, wesentlich geringer aber fir
die horizontale Auflésung. Die Anforderungen gelten sowohl fir
die Modellierung, bei der die Faustregel gilt, daf eine zu
simulierende Struktur durch nicht weniger als vier Gitterlangen
abzustltzen ist (Kluge 1989), als auch fir interaktive Systeme.

Im Vorgriff geben wir in Tabelle 2 die Abschitzung der
Mdglichkeiten der Erfillung der in Tab. 1 gegebenen Forderungen
durch Satellitenmessungen (Shenk u.a., 1987), und zwar fir die
gegenwadrtigen geostationaren Satelliten (erste Ziffer in der
jeweiligen Zeile wund Spalte), der nachfolgenden Generation
geostationdrer Satelliten (GOES-Next; zweite Ziffer), einer
weitreichenden Verbesserung von GOES-Next (dritte Ziffer) sowie
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fir die ndchste Generation polar umlaufender Satelliten (vierte
Ziffer), flUr die eine Bestlickung mit aktiven Sondierungsger&ten
(Radar, Doppler-Lidar Windprofiler) vorgesehen ist. GOES-Next
wird gegeniiber den gegenwartigen geostationdren Satelliten durch
Trennung von Bild- und Profilgerdten verbesserte Mdglichkeiten
einer regionalen Bilddarstellung in kurzzeitigen Intervallen
(ndherungsweise im 3 min Abstand) und von Profilbestimmungen im
10 min Abstand anbieten. Die nachfolgende, verbesserte Version
von GOES-Next besteht in der Einbeziehung teils neuer
Gerdtetypen wie eines Mikrowellenradiometers zur Ableitung von
Temperatur-, Feuchte- und Niederschlagsprofilen und eines
Blitzkartierungsgerdtes als auch eines wesentlich verbesserten
Infrarotsondierungsgerdtes sowie des bereits auf
Forschungssatelliten erprobten Total Ozone Mapping Spectrometer
(TOMS) . Die Bewertung wird in vier Kategorien vorgenommen.
Ziffer 1 bedeutet eine vollstdndige Erfallung der Anforderungen,
die Ziffern 2, 3 und 4 Uberwiegende, teilweise (weniger als 50%)
bzw. Nichterfillung der Anforderungen. Die Tabelle macht
deutlich, daff fir 1lokale Unwetter die gegenwdrtigen
geostationaren Satelliten zwar die Anforderungen an die
zeitliche Aufldésung erfillen kdénnen, aber .wesentliche
Einschrankungen bezlglich Genauigkeit und rdumlicher Aufldsung
fidr alle Parameter mit Ausnahme der Bestimmung der
Wolkenobergrenze bei Tage zu machen sind. Fir den Luftdruck an
der Erdoberfldache, fir den kein akzeptables
Satellitensondierungsverfahren existiert, und fir den Wind, der
aus der Verlagerung von Wolken bestimmt werden kann, ist
keinerlei bzw. keine befriedigende Verbesserung zu erwarten. Fuar
alle anderen aufgelisteten Parameter wird die schrittweise
erwartete Verbesserung der Erfillung der Datenanforderungen
sichtbar, die allerdings bezliglich Genauigkeit des
Feuchteprofils und von Niederschlagsintensitdt und -form auch
fir die wesentlich verbesserte GOES-Next Generation £i4r den
angegebenen Zweck mangelhaft bleibt. Insbesondere durch die
aktiven Sondierungsverfahren der zukinftigen Generation polar
umlaufender Satelliten wird auch bei der Bestimmung des
Feuchteprofils die geforderte Genauigkeit im wesentlichen
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erfillt. Der Nachteil der polar umlaufenden Satelliten ist die
fiir mesoskalige Phdnomene unbefriedigende zeitliche Auflésung.

Analoge Anforderungen an Satellitendaten, von denen im Rahmen
dieses Themas nur diejenigen bezlglich atmosphdarischer
Strukturen wvon Interesse sind, wurden auch fdr
Klimauntersuchungen formuliert. Eine erste Fassung entstand
wihrend einer internationalen Studienkonferenz im Juli/August
1974 in Stockholm (WMO-ICSU 1975). Diese Anforderungsliste wurde
auf einem Spezialistentreffen der Arbeitsgruppe 6 des Committee
on Space Research (COSPAR) im Juli 1976 in Boulder unter der
Leitung von M. Tepper, an der u.a. H.-J. Bolle und E. Raschke
teilnahmen, erweitert und prédzisiert (COSPAR 1978) und ist auch
heute noch voll giltig (Kondratyev.1992). Die wesentlichsten
Unterschiede gegeniiber den Datenanforderungen £fur
Wettererscheinungen bestehen in der Einbeziehung weiterer
Parameter wie Wolkeneigenschaften und Verteilungen von
Spurenstoffen (Ozon, Aerosol u.a.), wesentlich geringeren
Anforderungen an die raumliche und zeitliche Aufldsung, daflir
aber hohen Anforderungen an die Langzeitstabilitdt der
Gerdtesysteme. Flir weitere Details sei auf die angeflhrte

Literatur verwiesen.

Wenden wir uns stattdessen der Fragestellung zu, was Satelliten

erkennen kdnnen.

3. Mdglichkeiten von Satelliten zur Erkennung atmosphdrischer
Strukturen und Prozesse
Strukturen sind erkennbar an einer gewissen raumlichen Anordnung
von Merkmalen. Analog wie beim Sehscharfetest bestimmt die Glte
des Empfangssystems Empfanger plus Auswertealgorithmus, ob und
bis zu welchem Grade vorhandene Strukturen als solche erkannt
werden. Es existiert eine Vielzahl von Methoden zur Struktur-
oder Mustererkennung, die spektrale und/oder ridumliche MaRzahlen
zur Identifizierung wvon Strukturen verwenden (siehe z.B. Kuo
u.a., 1988 und Welch u.a., 1988a, 1988b und die dort zitierte
Literatur). Passive Satellitenverfahren, auf die wir uns hier
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beschrénken, messen spektrale Strahldichten I, oder spektrale
Helligkeitstemperaturen .T,, die eine Funktion der spektralen
Reflektanz (R,), Emittanz (e€,) und Transmittanz (r7,) des Systems
Erde/Atmosphdre sind,

I‘-\ bZW. TA = f(R)‘, Eh-‘ T}‘) .

Satelliten erkennen daher Strukturen nur in spektralen
Strahldichten oder spektralen Helligkeitstemperaturen. Diese
Strukturen missen nicht unbedingt die interessierenden
meteorologischen Strukturen reprdsentieren. 2Zu beachten ist
auch, daR das atmosphdrische Strahlungsfeld ein rdumliches
TiefpaRfilter darstellen kann, das meteorologisch interessante
Strukturen wie z.B kleinrdumige Anderungen des
Wolkenwassergehalts nicht auflést (Cahalan und Snider, 1989).

Es ist sinnvoll, bei Satellitenmessungen zwischen Strukturen in
atmosphdrischen Fenstern und Strukturen in Absorptionsbanden zu
unterscheiden. Strukturen in atmosphdrischen Fenstern
manifestieren sich durch Wolken, und zwar Wolken aller Arten,
also auch Staub-, Dunst- und Rauchwolken. Gemaf unserer
Themenstellung sehen wir hier von den Strukturen der Unterlage
ab. Strukturen in Absorptionsbanden entsprechen
Verteilungsmustern der jeweiligen Absorber bzw. der
Atmosphdrentemperatur bei Absorbern mit konstantem
Mischungsverhdltnis. Verdnderungen von Strukturen in Zeit und
Raum sind demnach auch Indikatoren ablaufender meteorologischer

Prozesse.

Die Moglichkeiten von Satelliten, atmospharische Strukturen und
Prozesse zu erkennen, h&ngen vom raumzeitlichen Scale (Grofe,
Lebensdauer) von Prozef und Struktur einerseits, dem rdumlichen
Aufldésungsvermdgen des Satellitensensors und der
Wiederholfrequenz der Satellitenmessung andererseits ab. Dieser
Zusammenhang wird in Abb. 1 verdeutlicht, in der in das bekannte
Raum-Zeit-Diagramm der atmosphdrischen Prozesse (Fortak 1982)
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das raumzeitliche Aufldésungsvermbégen der verschiedenen
Satellitensysteme angezeigt ist. Zusdtzlich sind nach Clarke
(1985) regionale bis globale Klimaanomalien mit einem zeitlichen
Scale kleiner als 1000 Jahre eingetragen. Die Abbildung macht
die allgemein bekannte Tatsache besonders anschaulich, daf
geostationdare Satelliten zur ProzefRiiberwachung wesentlich
vorteilhafter als polarumlaufende Satelliten sind, da die
bessere raumliche Auflésung letzterer die gréRere =zeitliche
Aufldsung von geostationdren Satelliten nicht kompensieren kann.
So berichten Lee u.a. (1983), daR die polarumlaufenden NOAA-
Satelliten zum Monitoring mesoskaliger Erscheinungen wegen der
nur zweimal tdglichen Verfiigbarkeit von Daten nicht geeignet

sind.

Die gegenwartigen geostationdren Satelliten erlauben die
Beobachtung der Lebensgeschichte von Wolkenclustern und groferen
meteorologischen Gebilden. Diese untere Grenze wird auch durch
GOES-Next mit einer Aufnahmefolge im 3 min Abstand nicht
wesentlich unterschritten werden kénnen, da nach Abbildung 1 in
diesem Fall der begrenzende Faktor die raumliche Aufldsung ist.

4. Strukturen in atmosphdrischen Fenstern
Fernerkundungssatelliten (SPOT, LANDSAT) sind nach Abb.1
ungeeignet zum Monitoring atmosphédrischer Prozesse, da die
Wiederholfrequenz der Satellitenbahn die Lebensdauer selbst der
langlebigsten atmosphdrischen Gebilde Ubertrifft. Durch ihre bis
zu zwel Grdéfenordnungen gegeniber polar umlaufenden
Wettersatelliten verbesserte raumliche Aufldsung bringen sie als
Momentaufnahmen aber einen wesentlichen Erkenntnisgewinn
beziglich des Aufbaus von Wolkenstrukturen. Abb. 2 gibt nach Kuo
u.a. (1988), Cahalan und Joseph (1989) und Cahalan und Snider
(1989) den aus LANDSAT-Bildern ermittelten Exponenten « der
Gréfenverteilungsfunktion von Wolken
n (D) = n, D

mit n(D) Anzahl der Wolken vom Aquivalentdurchmesser D und den
Konstanten n,. Die GréBenverteilung 1l&Bt sich nach diesen und
weiteren Untersuchungen (Sengupta u.a., 1990; Zhu u.a., 1992)
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gut durch eine Potenzverteilung bzw. eine Kombination zweier
Potenzverteilungen beschreiben. Dabei gilt flir Schénwetter- und
Stratocumuli ein stdrkerer Abfall flir grdéRere Wolken als der in
Abb. 2 angegebenen Grenze von 1-2 km fir Sc und hochreichende
Konvektionszellen bzw. 0,5 km £fUr Schénwettercumuli und
schwacherer Abfall fur Cirren gréfler als etwa 1,5 km
Agquivalentdurchmesser. Dieser Befund 148t auf
Destabilisierungsprozesse der gréferen Wolkenstrukturen bei
cumuliformen Wolken schliefen und relativ gute Stabilitit
ausgedehnter Cirruswolken (Kuo u.a., 1988). Die Anderung des
Exponenten ist gewdhnlich mit Antriebsmechanismen bei bestimmten
Wellenzahlen verbunden (Cahalan und Snider, 1989). Abb. 2 gilt
fir die Wolkengipfelregion. Die Arbeiten von Cahalan und Joseph
(1989) wund Cahalan und Snider (1989) enthalten auch
entsprechende Angaben fir die Wolkenbasisregion, die aus
Verdnderung des benutzten Schwellwertes abgeleitet werden
konnten. Die Exponenten fir Wolkenbasis und -gipfel differieren
jedoch mit Ausnahme des Exponenten flir die gréferen Sc um
weniger als eine Standardabweichung. Aus Untersuchungen der
beschriebenen Art lassen sich die fraktalen Charakteristika der
Bewdlkung ableiten. Lovejoy wund Schertzer (1990) weisen
allerdings darauf hin, daf fir multifraktale Felder die
statistischen Fluktuationen von Realisierung zu Realisierung als
Folge endlicher Datensé&tze sehr grof sind. Dieser
Stichprobeneffekt (Lovejoy wu.a., 1993) wirde seine in der
allgemeinen Statistik Ubliche negative Bewertung verlieren, wenn
die Reprédsentativitdt obiger Ergebnisse fir typische
meteorologische Situationen oder/und geographische Gebiete durch
weitere Untersuchungen nachgewiesen werden kénnte. Malinowski
und Zawadski (1993) verweisen auflerdem auf den Effekt der
begrenzten raumlichen Auflésung, der bei Schénwettercumuli den

Sprung bei 0,5 km verursacht haben kénnte.

Da die Strahlungseigenschaften der Wolken wesentlich von deren
rdumlicher Struktur und der Groéfenverteilung der Wolken
abhdngig sind (McKee und Cox, 1974; Stephens 1976, Aida 1977;
Kite 1987, u.a.), haben die zitierten Arbeiten keineswegs den
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Charakter reiner Grundlagenforschung. Nach Harshvardhan und
Randall (1985) missen planparallele Wolken mit einem
unrealistisch geringen Flliissigwassergehalt angenommen werden, um
realistische Albedowerte zu erhalten bzw. diurfte bei
realistischem Flissigwassergehalt die durchschnittliche
Wolkenmachtigkeit nach Cahalan und Joseph (19839) nur 300 m
betragen.

Wir werden in Kap. 6 bei der Diskussion der Genauigkeit der
Erkennung von Strukturen auf die Strukturerkennung in
atmospharischen Fenstern, und zwar von meteorologischen
Satelliten, zuritckkommen.

5. Strukturen in Absorptionsbanden atmosphdrischer Absorber

Bei Messungen in Absorptionsbanden enthalten die erkennbaren
Strukturen ausschlieRlich oder im wesentlichen Informationen
iber die Atmosphdre im Gegensatz zu den Aufnahmen in
atmosphdrischen Fenstern, die Strukturen von Unterlage und
Atmosphdre enthalten. Bei Absorbern mit konstantem
Mischungsverhdltnis sind die Strukturen dem atmospharischen
Temperaturfeld zuzuschreiben. Absorptionsbanden von CO, im
Infraroten und O, im Mikrowellenbereich werden traditionell zur
Ableitung des atmosphdrischen Temperaturfeldes benutzt. Das
Gewicht dieser Satellitensondierungen ging durch sténdige
Verbesserung der numerischen Modelle seit Ende der siebziger
Jahre standig zurlick und ist gegenwartig nahezu unerheblich, da
die wvertikale Auflésung und die Genauigkeit der gegenwartigen
Satellitensysteme oft geringer ist als sie von der numerischen
Vorhersage angeboten wird (Smith 1991). Die ungentugende
vertikale Auflésung fldhrt 2zu wesentlich verwascheneren
Strukturen als den reellen (Horn u.a., 1976; Phillips u.a.,
1979; Schlatter 1981, Glldner und Spankuch, 1989; Sullivan u.a.,
1993) . Mit der neuen Generation von Satelliteninstrumenten mit
wesentlich verbesserter spektraler Auflésung und damit auch
verbesserter vertikaler Aufldsung der abgeleiteten
Temperaturprofile wird auch eine verbesserte Strukturwiedergabe
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des atmosphdrischen Temperaturfeldes erwartet (Smith 1991, Huang
u.a., 1992).

Strukturen in Absorptionsbanden von Absorbern mit wvariablem
Mischungsverhdltnis reflektieren die Verteilungsmuster der
atmosphdarischen Absorber. Diese Verteilungsmuster stellen sich
als Resultat des Wechselspiels zwischen der geographischen
Verteilung der Quellen und Senken des jeweiligen Absorbers und
der atmosphdrischen Transportprozesse ein. Je kirzer die
Lebenszeit des Absorbers in der Atmosphére, desto klarer treten
die Quellregionen zutage. Beil langen atmosphdrischen
Lebenszeiten ( >30 Jahre) fihren die Transportvorgange zur
vélligen Durchmischung des Absorbers, d.h., zu einem konstanten
Mischungsverhdltnis mit Luft.

Regelmdfige Satellitenmessungen Uber die Konzentrationsvertei-
lungen atmosphdrischer Spurenstoffe liegen aus Nadir- bzw.
nadirnahen Beobachtungsrichtungen, auf die wir wuns hier
beschrédnken wollen, bisher nur fir Wasserdampf und Ozon vor. Die
Messungen mit dem Infrared Radiation Interferometer Spectrometer
(IRIS) mit einer spektralen Aufldésung von 2.8 cm™ auf Nimbus 4
haben gezeigt (Prabhakara u.a., 1974), daf auch fir Methan und
Distickoxid der Gesamtgehalt ableitbar ist. Eine Verbesserung
der spektralen Aufldsung um etwa eine Groéfienordnung (auf 0,35
cm?) gibt nach Flugzeugmessungen neben einer Verbesserung des
Meonitorings der genannten Spurenstoffe mit einer Grobabschatzung
der HoOhenverteilung auch die Moglichkeiten der Bestimmbarkeit
von CO und der Freone 11 und 12 (Smith u.a., 1990) entsprechend
theoretischen Erwartungen (Fischer u.a., 1989, Haskins und
Kaplan, 1993). Fur CO liegen erste Satellitenmessungen mittels
Gasfilterkorrelationstechnik von Spaceshuttle-Flligen vor
(Reichle u.a., 1986; 1990). Messungen im UV bzw. sichtbaren
Spektralbereich sind neben der Uberwachung von Ozon auch fir SO,
bzw. NO, geeignet, fur. NO;, und SO, bisher aber im
Satelliteneinsatz nicht erprobt worden. Da flr atmosphdrische
Spurenstoffe mit Ausnahme von Wasserdampf und mit
Einschréankungen fir Ozon kein glqbales bodengebundenes Mefinetz
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existiert, sind wvon Messungen in den Banden der Absorber mit
veranderlichem Mischungsverhdltnis vollig neue Informationen zu
erwarten. Aber selbst flir Wasserdampf gilt diese Feststellung.
So berichtet Velden (1987) von der Nitzlichkeit des 6,7 pum VAS-
Kanals (VISSR Atmospheric Sounder; VISSR: Visible Infrared Spin
Scan Radiometer) "Strukturen in der mittleren und oberen
Troposphdre und in der Umgebung tropischer Z2Zyklonen
darzustellen, die nicht immer in konventionellen Satelliten-
aufnahmen des infraroten oder sichtbaren Spektralbereichs zu
finden sind", und Newell u.a. (1992) finden filamentartige
Strukturen des atmosphdrischen Wasserdampfflusses, dessen Maxima
mit Reflexionsmustern im UV bei 380 und 360 nm * der TOMS-
Messungen zusammenfallen.

Letztere Autoren vermuten d&hnliche filamentartige Strukturen bei
anderen atmosphdrischen Spurenstoffen.

Strukturen im Wasserdampffeld sind meteorologisch relativ leicht
zu interpretieren. Viel schwieriger ist die Interpretation von
Strukturen im Gesamtozongehalt, wie sie seit Anfang der
siebziger Jahre mit verschiedenen Satellitengerdten im UV oder
IR beobachtet werdzn (Mateer 1986). Abb. 3 gibt flir die letzte
Januarwoche des Jahres 1992 die mit TOMS bestimmte interdiurne
Verinderlichkeit des Gesamtozongehalts im europdischen Sektor
(40° W-40° E, 30°-70° N). TOMS nutzt vier Wellenldngen im UV
(312,5 bis 339,8 nm) zur Ozonbestimmung, dazu die o.a.
Wellenldngen zu Wolkenkorrekturen.

) pjese Wellenlingen werden wegen der dortigen geringen Ozonabsorption zur

Wolkenerkennung und Korrektur des aus den TOMS-Messungen abgeleiteten
Gesamtozongehalts benutzt.
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Die MeBungenauigkeit der TOMS-Messungen wird zu + 2%
eingeschatzt (Fleig .u.a., 1988, Herman u.a., 1991). Der
Vergleich mit sorgfdltigen Dobsonmessungen gibt Abweichungen
kleiner als 5% (Lefévre u.a., 1991; Heese u.a., 1992), wobei die
Verwendung klimatologischer Werte flir das troposphirische Ozon
zu systematischen Fehlern von etwa 2% fiihrt, deren Gréfe sich
mit der Jahreszeit dndert (Heese wu.a.). Die abgebildeten
Strukturen sind daher reell und bei einer rdumlichen Auflésung
von etwa 120 km durch das in der Abbildung durch Buchstaben
bezeichnete Bodenmeffnetz in dieser Glte nicht auflésbar.
Messungen mit dem TIROS Operational Vertical Sounder (TOVS) im
IR enthalten nach Lefévre u.a. (1991) in mittleren Breiten noch
betrdachtlich mehr Feinstruktur als die TOMS-Messungen.

Abb. 3 zeigt die Verlagerung von Gebieten minimalen und
maximalen Gesamtozongehalts und deren Verdnderlichkeit von Tag
zu Tag. Die lokalen interdiurnen Anderungen kénnen bis zu 40%
betragen. Eine solche starke Anderung wurde friher fir so
unwahrscheinlich gehalten, daR das World Data Center for Ozone
entsprechende Zumeldungen von Dobsonmessungen annullierte
(Plessing 1993, persénliche Mitteilung).

Die Strukturen des Gesamtozonbetrags und deren Verdnderlichkeit
dhneln denen, die wir von den Luftdruckgebieten der t&glichen
Wetterkarten kennen. Die Anderungen des Gesamtozongehalts mit
dem taglichen Wetter sind aus Untersuchungen in mittleren
Breiten bereits lange bekannt (Dobson u.a., 1929; Reed 1950;
Normand 1953) ebenso wie die enge Kopplung zwischen
Gesamtozongehalt und Tropopausenhdhe. Paetzold (1961) schreibt,
da der Ozonbetrag in Mitteleuropa i.a. um 0,01 cm O, zunimmt,
wenn die Tropopause um 1 km absinkt. Von Munteanu (1983) wurde
diese enge Beziehung zur Abschatzung der Tropopausenhdhe mit
etwa 20 hPa Unsicherheit aus TOMS-Messungen benutzt. Die relativ
hohe Korrelation zwischen Tropopausendruck und Gesamtozon mit
Korrelationskoeffizienten gréffer als 0,6 ist nach Schubert und
Munteanu (1988) jedoch auf mittlere Breiten beschréankt. 40% bis
60% der Varianz der Zirkulation der oberen Troposphdre werden
dort nach diesen Autoren durch inderungen des Gesamtozon
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angezeigt, so daf selbst in mittleren Breiten die Strukturen im
Gesamtozongehalt nicht einfach die Zirkulationsverhdltnisse der
oberen Troposphdre reprdsentieren. Nach Herman u.a. (1991) sind
bis zu 80% der Anderungen des Gesamtozon durch adiabatische
Hebung bzw. Senkung mit entsprechender Ozonab- bzw. -zunahme
verbunden und 20% durch Zustrom aus der photochemischen
Quellregion von oben bzw. Abtransport in die Troposphdre mit
nachfolgender Ozonzerstdrung. Weitere enge Beziehungen wurden
zwischen Ozonanomalien und denen barokliner Wellen (Mote u.a.,
1991), der 4&quivalenten barotropen potentiellen Vorticity
(Danielson 1968, 1985; Allaart u.a., 1993; Salby und Callaghan,
1993) und des isotropen Luftdrucks (Salby und Callaghan, 1993)
gefunden. Shapiro u.a. (1982) benutzten TOMS-Messungen zur
Lokalisierung des Strahlstroms.

Die zitierten Untersuchungen zeigen den hohen Informationsgehalt
der TOMS-Messungen, zugleich aber auch die Schwierigkeiten und
wahrscheinlicherweise auch Unméglichkeiten einer eindeutigen
Zuordnung zu Feldverteilungen meteorologischer GroRen im
planetaren MaBstab. Zusdtzliche Informationen Gber die vertikale
Verteilung des Ozon kénnten hier zu einem Durchbruch fdhren.
Aber auch fiir sich sind die mit Satellitengerdten festgestellten
Strukturen im Gesamtozongehalt von Wert, z.B. zur Bestimmung der
Feldverteilung des Angebots an UV-B Strahlung (Vogel 1993,

persénliche Mitteilung).

6. Zur Genauigkeit der Erkennbarkeit von Strukturen

Etwa 90% des atmosphdrischen Ozons befinden sich in der
Stratosphire. Die im Gesamtozongehalt vorhandenen Strukturen
sollten daher im wesentlichen Strukturen stratosphdrischer
Felder, und zwar im wesentlichen von niederstratosphdrischen
Feldern, reprasentieren. Nun zeigt Abb. 3 aber wesentlich mehr
Struktur als konventionelle Stratosphdrenkarten. Zweifellos ist
die Erklarung dieses Befundes eine Herausforderung, die weiteren
Forschungsbedarf provoziert. Zugleich entsteht die Frage nach
der Genauigkeit der Erkennbarkeit wvon Strukturen. Das

62



konventionelle meteorologische Beobachtungssystem ist aus drei
Grinden als Referenz problematisch. Zum einen stehen den
punktmessungen des konventionellen Mefinetzes die Flachen- bzw.
Volumenmittel reprasentierenden Satellitenmefwerte gegeniiber.
Die schnellen zeitlichen Anderungen meteorologischer Strukturen
erfordern zum anderen zu Vergleichszwecken quasisimultane
Messungen. Und drittens erméglicht die flidchenhafte Uberdeckung
mittels Satelliten die Erkennung regionaler und kleinrdumiger
strukturen, die durch die Maschenweite des konventionellen
Mefnetzes nicht erfaft werden. Fir viele Parameter existieren
{iberhaupt keine Vergleichsméglichkeiten. Die klassischen
prufverfahren der Fernerkundung wie Fehlermatrixverfahren
(Congalton 1991) sind daher nicht anwendbar. Prifstein kann
daher nur der mittels der Strukturerkennung erzielte Effekt
sein. Das benutzte Verfahren zur Strukturerkennung ist dabei
optimal nur beziglich der vorgegebenen Zielfunktion. Zur
Erlduterung dieses Tatbestandes seien einige Ergebnisse einer
dreidimensionalen Wolkenklassifikation angefiihrt, die im letzten
Jahr am Meteorologischen Observatorium Potsdam entwickelt wurde
(Rosenow u.a., 1992; 1993a,b). Dieses Verfahren benutzt, &hnlich
wie die bekannte dreidimensionale Nephanalyse (3D NEPH) der U.S.
Air Force, alle verfigbaren Informationen Uber Wolken, namlich
konventionelle synoptische Beobachtungen und Satellitendaten.
Tian und Curry (1989) halten 3D NEPH deshalb fir "die
wahrscheinlich beste verfligbare Information iiber die vertikale

Wolkenverteilung".

Das von Rosenow u.a. entwickelte Verfahren ist filir mesoskale
regionale Analysen konzipiert und arbeitet vollkommen
vollautomatisch. Angewandt auf Meteosat-Bildern liefert es eine
horizontale Aufldésung von 8 km (gegeniber etwa 45 km bei 3D
NEPH) fir 20 vertikale, dem numerischen Analysemodell angepafte
Schichten bei einer moglichen zeitlichen Auflésung von einer
halben Stunde. Zusdtzlich zu Satelliten- und synoptischen Daten
werden Ergebnisse der numerischen Analyse zur besseren Erkennung
wolkenfreier Pixel und zur genauen Festlegung der
Wolkenobergrenze benutzt. Im Falle fehlender oder aus obigen



Informationen bei bestimmten Situationen (partiell bewdlkte
Pixel, mehrschichtige Bewdlkung) schlecht bestimmbaren Groéfen
werden klimatologische Kenntnisse herangezogen. Ausgangspunkt
des Verfahrens ist eine Clusteranalyse, die auf Asmus u.a.
(1988) zurickgeht und zur Bildauswertung fir Fernerkundungsdaten
entwickelt wurde. Das Verfahren kann daher grofe Datenmengen
bearbeiten und berlcksichtigt gleichzeitig die charakteristische
Zeilenstruktur. Als Merkmale werden spektrale und
Texturinformationen benutzt. Die Anzahl der maximal zu bildenden
Cluster wird vorgegeben. Zur Interpretation der Cluster als
dreidimensionale Wolkenverteilung werden die synoptischen
Wolkenbecbachtungen herangezogen. Jedes Cluster wird dabei in
Abhangigkeit von der meteorologischen Situation durch mehrere
synoptische Wolkenbeobachtungen belegt, so daff eine mittlere
vertikale Wolkenverteilung mit ihrer Schwankungsbreite definiert
wird. Abb. 4 zeigt die Ausgangsbilder fur den sichtbaren (Abb.
4a) und infraroten Spektralbereich (Abb. 4b) sowie das
geclusterte Bild (Abb. 4c) mit 14 Clustern fir eine sommerliche
Sturmlage uber West- und Teile Mitteleuropas. Die Interpretation
der einzelnen Cluster sowie deren geographische Verteilung ist
Abb. 5 zu entnehmen.

Diese Abbildungen belegen zundchst, da die wvisuell in den
Satellitenbildern erkennbaren Strukturen durch eine automatische
Bildinterpretation im wesentlichen erhalten bleiben. Mittels
zusatzlicher Informationen, etwa von Parametrisierungsansatzen,
ist damit auch eine wesentlich detailliertere Feuchteanalyse als
nur unter Nutzung konventioneller Daten méglich (Rosenow u.a.,
1993a). Abb. 6 =zeigt als Beispiel den analysierten
Wolkenwassergehalt bei 690 hPa, 1links unter Nutzung der
Ergebnisse der dreidimensionalen Wolkenklassifikation, rechts
nach der bisherigen Analysemethode. Fir die in den Abb. 4 bis 6
gezeigten Strukturen gibt es keine Prifméglichkeiten des Ist-
Zustandes. Selbst fir Punktmessungen relativ einfach zu
bestimmender Grdéfen wie der Wolkenuntergrenze von
Schénwettercumuli werden relativ grofe Fehler (bis 500 m) der
operationellen Wettermeldungen berichtet (Stull und Eloranta,
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1985) . Man kann daher die ’‘Richtigkeit’ der Strukturerkennung
nur anhand der mit der modifizierten Analyse erreichten
Prognoseergebnisse beurteilen. Dieser Weg ist langwierig, und
das Ergebnis ist wegen der zahlreichen
Wechselwirkungsmechanismen in den numerischen Modellen ohne

sorgfdltige Analysen nicht eindeutig.

Zweifellos sind aber die abgeleiteten Strukturen plausibel. Ihre
Detailliertheit hangt wvon der im Programm der Clusteranalyse
frei wdhlbaren Anzahl der Cluster ab. Abb. 7 zeigt im Albedo-
Strahlungstemperatur-Diagramm, wie sich die Lage der Cluster bei
Reduzierung ihrer Zahl von 25 auf 12 bzw. 6 Cluster andert. Fir
den Fall von 25 Clustern gibt Abb. 7 gleichzeitig den Vergleich
mit der Wolkenklassifizierung nach der Maximum-Likelihood-
Methode fir diesen Termin (Berger 1992). Die Zuordnung der
Klassen zum Bewdlkungszustand flir die Maximum-Likelihood-Methode
ist Tab. 3 zu entnehmen. Der Vergleich nach beiden Methoden
zeigt eine dhnliche Lage der Klassen im Diagramm. Die Wichtung
der Klassen ist jedoch erheblich verschieden. So ist der Bogen
1/2 bis 18 (Wolkenlosigkeit liber Land/Meer bis hohe transparente
Wolken Uber Land/Meer) in der Clusteranalyse zwar &hnlich
gelegen, jedoch mit nur 6 Klassen belegt. Dagegen sind bei der
Clusteranalyse mehr Klassen im Bereich der mehrschichtigen
Bewblkung angesiedelt. Es ist sinnvoll, derartige Vergleiche an
einem groferen Datenmaterial durchzufihren. Die Reduzierung der
Anzahl der Cluster fihrt zu einer grdberen Unterteilung.
Unverandert bleibt im betrachteten Fall die Lage der Klassen fur
wolkenlose Pixel und Pixel mit hoher transparenter Bewdlkung.

7. Schlufffolgerungen

Satelliten bieten neue Mbglichkeiten der Strukturerkennung und
der Untersuchung atmosphdrischer Prozesse durch
Strukturveranderungen und -verlagerungen. Die in Satellitendaten
erkennbaren Strukturen sind Strukturen in atmosphirischen
Strahlungsparametern (Reflektanz, Emittanz, Absorptanz), die in
meteorologisch relevante Groflien zu transformieren sind. Das

. raumzeitliche Auflésungsvermoégen des Satellitensystems bestimmt,
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welche atmosphdrischen Strukturen und Prozesse mittels
Satelliten untersucht werden kénnen. Die neuen Moglichkeiten der
Satelliten zur Strukturerkennung und -verfolgung hat zwel
Ursachen: die bessere Auflésung von Satellitendaten in Raum und
Zeit gegeniliber konventionellen Daten und die Einbeziehung neuer
Parameter, namlich der Konzentrationsverteilung atmospharischer
Spurenstoffe. Fir beide Falle ist eine unmittelbare Verifikation

wegen fehlender Vergleichsméglichkeiten nicht gegeben.
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Summary

The feasibility of satellite techniques in detecting atmospheric
structures and in monitoring atmospheric processes is reviewing
to some extent. Satellites detect structures in spectral
radiances only which have to be transformed into corresponding
structures of relevant meteorological parameters. The resolution
of satellite systems in space and time determines which of the
atmospheric structures and processes can be detected and
monitored (Fig. 1). Remote sensing satellites with their high
spatial but poor time resolution have successfully been used to
study fractal characteristics of clouds. The monitoring of
mesoscale structures requires a time resolution better than a
few hours met by geostationary but not by present polar.orbiting
satellite systems. The analysis and development of three
dimensional cloud structures and of concentration patterns of
minor atmospheric constituents reveal new information sources

whose adequate exploration needs a lot of further research.

zusammenfassung

Anhand einiger ausgewdhlter Beispiele wird die Mdglichkeit wvon
Satellitensystemen zur Erkennung atmosphdrischer Strukturen und
zur Uberwachung atmosphdrischer Prozesse diskutiert. Satelliten
erkennen Strukturen nur in spektralen Strahldichten, die in
entsprechende Strukturen relevanter meteorologischer Parameter
zu transformieren sind. Die raumzeitliche Aufldsung von
Satellitensystemen bestimmt, welche atmosphdrischen Strukturen
und Prozesse erkannt und verfolgt werden kénnen (Abb. 1).
Fernerkundungssatellitendaten mit ihrer hohen r&umlichen, jedoch
schlechten zeitlichen Aufldsung wurden erfolgreich zur Ableitung
fraktaler Eigenschaften von Wolken genutzt. Die Uberwachung
mesoscaler Strukturen erfordert eine zeitliche Aufldsung besser
als einige Stunden, die durch geostationdre Satelliten, aber
nicht durch das gegenwartige System polar umlaufender Satelliten
erfiillt wird. Die Analyse und Entwicklung dreidimensionaler
Wolkenstrukturen und von Konzentrationsmustern atmosphédrischer
Absorber sind neue Informationsquellen, deren addquate Nutzung

~weitere Untersuchungen erfordert.
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Tabelle 1:

(nach Shenk uv.a., 1987)

Datenanforderungen zur Untersuchung und Vorhersage lokaler Unwetter

Parameter Aufldsung
horizontal vertikal zeitlich absolute
(km) (km) (min) Genauigkeit
Temperatur
Oberfliche 5-15 10- 30 + 1-2K*
Profil, allg. 10-50 1-5* 30-120 + 1-2K*
Profil in Ge- 5-25 1-5 1- 10 + 1-2K*
wittern u. un-
mittelbarer
Umgebung
Feuchte
Profil, allg. 10-50 1-5° 30-120 + 5-15%
relative
Feuchte
Profil in Ge- 5-25 1-5* 1- 10 + 5-15%
wittern u, un- relative
mittelbarer Feuchte
Umgebung
Gradient in 3-15 5-30 + 10-25%
unterer Tro- relative
posphére Feuchte
Luftdruck am Boden
allgemein 10-50 30-120 0.5-1.0 hPa*
in Gewittern 5-25 1- 10 0.5-1.0 hPa*
u. unmittelb,
Umgebung
Wind
Grenzschicht 5-20 0.2-1 5-30 + 1-3 ms?!
oberhalb der 10-50 1-5 15- 60 + 1-3 ms*!
Grenzschicht
Niederschlag
Betrag 3-50 3-30 + 20-50%
Form 1-10 1- 10 Regen Hagel
ja/nein 5-50 6- 60
Wolkenober- | 0.5-10 0.25 0.5- 15 + 250-500m
grenze
a) Hillfte des angegebenen Wertes fiir relative Genauigkeit
b) Notwendige Auflosung fiir Inversionen: 0,2km




Tabelle 2: Einschitzung der Moglichkeiten von Satellitensystemen
zur Erfiillung der Datenanforderungen beziiglich
Untersuchung und Vorhersage lokaler Unwetter (siche
Tab. 1) (nach Shenk u.a.,1987)

Parameter Auflosung

horizontal vertikal zeitlich absolute

Genauigkeit

Temperatur
Oberfliche 3 2b 103 1,1,1,4 2,1,1,1
Profil,allg. 34,2°1,3 3,3,2,2 1,1,1,4 3,2,1,1
Profil in 4,3'2,1 3,3,2°,2 3324 3,3,151°
Gewittern u.
unmittelbarer
Nihe
Feuchte
Profil,allg. 32413 3,3,2,2 1,1,1,4 4,3,3,2
Profil in 4,3 1,4 3,3,2°.2 3,3,2,4 4432
Gewittern und
unmittelbarer
Umgebung
Gradient in 3b2b 122 1,1,1,4 3,3,2,4
unterer
Troposphiire
Luftdruck
am Boden, 4444 4444 4,444
allg.
in Gewittern 4444 44,44 4,444
und
unmittelbarer
Umgebung
Wind
Grenzschicht 44,34 3,3,3,3 1,1,1,4 3,3,2,2
oberhalb der 3(4),3,3,4 4441 1,1,1,4 3(4),3,2,2
Grenzschicht
Niederschlag
Betrag 3,2,1,1 1,1,2,4 44372
Form 4,3,1,2 2,1,2,4 4433
ja / nein 3,2,1,1 1,1,1,4
Wolkenober- 2(3),2,1,1 1(3),1(2),12), | 2,1,1,4 2(3),2(3),1(2),
grenze 1 1




Tabelle 3: Zuordnung der Klassen zu Wolkentypen nach der Maximum
Likelihood Methode. Transparente Wolken werden nach Meer- und
Landuntergrund unterteilt (nach Berger 1992)

Abb.
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A2 Meer
3,4 Land
5 tiefe Wolken
6 Dunst, Nebel (dunne, tiefe W.) lber dem Land
7 Dunst, Nebel (diinne, tiefe W.) lUber dem Meer
8,9 mehrfach geschichtete (mittelh.) Wolken
1011 mittelhohe Wolken
1k 2] mehrfach geschichtete (mittelh.) Wolken
14-18 hohe Wolken Uber dem Land
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Abb.

EXPONENT DER FLACHENVERTEILUNG

durch Satelliten, gegeben durch den rechten oberen
Raum-Zeit-Bereich, definiert durch die an der linken
Ordinatenleiste angezeigte zeitliche Wiederholfrequenz
und die an der Abszisse angezeigte raumliche Aufldésung
des jeweiligen Satellitensystems. Die charakteristi-
schen Raum-Zeit-Strukturen meteoroclogischer Phanomene
nach Fortak (1982), entnommen in dieser Form aus
Promet 1/2 71’ und regionaler bis globaler
Klimaanomalien nach Clarke (1985). Fir GOES sind zweil

Zeitbereiche gezeigt, 1 h und 10 min.

= I I 1 I I I L 1 I
StCu < StCu > FWCu < FWCu > ITCZ < |TCZ > chap Cli <€ Cli >

e e ~ 0.5 i]=2 ~15 KM
WOLKENART

Aus Landsat-Bildern abgeleitete Exponenten der
GréRenverteilung von Wolken flir wverschiedene
Wolkenarten (nach Kuo u.a., 1988; Cahalan und Joseph,
1989; Cahalan und Snider, 1989).
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TONS ~Hessungen nit den NIMBUS-7 5:

29.01.1992

TORS -Hessungen nit den NIMBUS-7 Satelliten

20E

o
31.01.1992
Gesamtozongehalt der Atmosphdre im europaischen Sektor
aus Satellitenmessungen mit dem Total Ozone Mapping
Spectrometer (TOMS) wvom 27.01. bis 31.01.1992. Die
Buchstaben bezeichnen Dobsonstationen: R - Reykjavik,
L - Lerwick, O - Oslo, PE - St. Petersburg, U - Uccle,
P - Potsdam, HK - Hradec Kralove, BK - Belsk, Hp -
Hohenpeissenberg, FE - Feodosija/Krim, B - Biscarosse,
VV - Vigna di Valle (Rom), LI - Lissabon, CA - Kairo.
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Abb. 4: Meteosat VIS (a), Meteosat IR (b) wund daraus
geclustertes Bild (c) mit 14 Clustern fur den 07.
August 1891, 17.30 UTC.
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Geographische Lage der Cluster (unterer linker Teil),
deren meteorologische Interpretation mit Angabe der
Anzahl der zugrunde liegenden synoptischen Wolken- und
Wettermeldungen (oberer 1linker Teil), der daraus
abgeleiteten mittleren Bedeckungsgrade und
Schwankungsbreiten fir die Schichten 1 bis 21 des
Europamodells des DWD (oberer rechter Teil) und Lage
des Jjeweiligen Clusters 1im Albedo (Ordinate) -
Helligkeitstemperaturdifferenz (Abszisse)-Diagramm.

Die Lage der Zentren sind die normalen arithmetischen
Mittelwerte der Elemente eines Clusters £fdr die
betrachteten Merkmale (Albedo und Helligkeits-
differenzen (ABT = wvom Satelliten gemessene
Helligkeitstemperatur minus vom Mcdell analysierte
Helligkeitstemperatur der Erdoberfldche). Die Grofe
des Radius ist ein MaR flir die Homogenitat eines
Clusters beziglich der Temperatur im Meteosat-IR-Kanal
analog der raumlichen Koharenz bei Coakley und
Bretherton (1982). Fir jedes Pixel wird dabei die
Standardabweichung ¢, , raumlich benachbarter Pixel
(hier fir eine 2x2 Umgebung) berechnet. Der Mittelwert
iber alle o,,, die zu einem Cluster gehdren, ist das
MaR fur die rdumliche Homogenitdt des Clusters. Ein
grofer Radius bedeutet ein sehr inhomogenes Cluster,
d.h. partielle Bedeckung. (nach Rosenow u.a., 1993b).
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07.08.91 12 UTC + O..00H d 150 = 1.8

ow WOLKENWASSERGEHALT E-1 G/KG t 2, 80/ 2, 70)
K =12 F = B30. HPA Cdd € 110, MILL.?
07.08.91 12.UTC + O..00H d 150 = 1.0

Wolkenwassergehalt in 0,1 g/kg-Intervallen bei 690 hPa
fir den 7. Rugust 1991, 12° UTC

links: unter Nutzung der dreidimensionalen
Wolkenanalyse, rechts: konventionelle Feuchteanalyse
(nach Rosenow u.a., 1993a)
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maximum |ikelihood 08.08.91

cluster analysis 08.08.91 (25 classes)

Diagramm fiir den 8. August 1991, 12° UTC, links oben
nach der Maximum-Likelihood-Methode (nach Berger,
1992), rechts oben flir gleiche Klassenzahl (25) nach
der Clusteranalyse, unten £fiUr 12 (links) bzw. 6
Klassen nach der Clusteranalyse. Die Quadratgréfe ist
ein MaR flir die Standardabweichung der jeweiligen
Klasse.



WIE GUT KONNEN WIR DAS KLIMA MIT EINEM NUMERISCHEN
MODELL DER ALLGEMEINEN ZIRKULATION SIMULIEREN?

Prof. Dr. Lennart Bengtsson
Max-Planck-Institut fiir Meteorologie, Hamburg

1.  Einleitung

In der Klimaforschung ist es nicht immer selbstverstindlich gewesen, Klima als hydrodynami-
schen ProzeB} zu sehen. Fiir die meisten Physiker handelte es sich dabei eher um einen quasistatio-
niren ProzeB, wobei thermodynamische Fragestellungen im Vordergrund standen. In den 20er
Jahren (z.B. Defant, 1921; Jeffreys 1926) entdeckte man jedoch, daB Wiirmetransport und Rotati-
onsmoment bei baroklinen Wellen eine fundamentale Rolle fiir die allgemeine Zirkulation der At-
mosphire spielen. Charney (1959) zeigte, daB die symmetrische Hadley-Zirkulation die
Temperaturdifferenz von 92°C (bedingt durch die Strahlungsverhiiltnisse) auf 70°C reduzieren
konnte. Der Wiirmetransport der Wellen halbiert diese Temperaturdifferenz weiter und senkt sie
auf 35°C! Eine genaue Untersuchung diéser komplexen nicht-linearen Prozesse unter realistischen
Bedingungen war ohne numerische Modelle nicht méglich.

Der schnelle Erfolg der numerischen Wettervorhersage seit Anfang der 50er Jahre eroffnete der
Klimaforschung jedoch vollig neue Moglichkeiten. Im Oktober 1955 fand am "Institute for Advan-
ced Studies” in Princeton, USA, unter dem Vorsitz John von Neumanns eine Klimakonferenz statt.
Hauptanliegen dieser Konferenz war es, auf der Grundlage der Methoden, die fiir die kurzfristige
numerische Wettervorhersage entwickelt worden waren, ein radikal neues Konzept der Klimafor-
schung zu entwickeln. Von Neumann gab in der Einleitung folgende Begriindung fiir die Rolle der
qualitativen Berechnungen in der Klimaforschung:

"Vor 10 000 Jahren hat auf der Erde dic Eiszeit geherrscht. Die durchschnittliche Temperatur der
Atmosphire lag zu jener Zeit knapp 10°C unter der heutigen. Diese Tatsache wird im allgemeinen
mit einer unterschiedlichen Strahlungsintensitit der Sonne erklirt. Dies ist zwar nicht die einzige,
aber die am weitesten verbreitete Erklirung. Eine wichtige Frage, die bisher niemand mit dialekti-
schen Methoden beantworten konnte, ist jedoch die, ob die Eiszeit auf eine Erwiirmung oder eine
Abkiihlung der Sonne zuriickzufiihren ist! Beides wiire moglich, keine dieser beiden Moglichkeiten

konnte jedoch bisher bewiesen werden.
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Wenn nun solche einfachen Fragen der Wissenschaft nicht argumentativ gelést werden kdnnen,
dann wird deutlich, daB man die allgemeine Zirkulation als komplizierten hydrodynamischen Pro-
zef3 sehen muB und daB qualitative Argumente, die vielleicht in Vorstufen, in denen Berechnungen
oft fehllaufen, niitzlich sein kénnen, vollig ungeeignet sind, auch nur einfache qualitative Antwor-
ten zu geben."” John von Neumann (1955)

Heute blicken wir zuriick auf fast 40 Jahre systematischer Weiterentwicklung von immer realisti-
scheren Modellen fiir die Atmosphire. Wir sind auf dem Weg zu gekoppelten Modellen fiir das ge-
samte Klimasystem.

In diesem Vortrag werde ich mich jedoch auf die Atmosphire beschriinken und versuchen, die fol-
gende allgemeine Frage zu beantworten: Wie realistisch kénnen wir heute Klima und Klimaprozes-
se mit einem hydrodynamischen globalen Modell simulieren?

Der Klimabegriff, wie er hier verwendet werden soll, meint die Gesamtheit der verschiedenen Wet-
terbedingungen, die unter typischen unteren Randbedingungen und in einem gegebenen Zeitraum
auftreten. Hier werden wir von einem Zeitraum von einem bis drei Jahrzehnten ausgehen. Ein Zeit-
raum von 30 Jahren ist wahrscheinlich das Minimum, denn in den Tropen wird die Strémung bei
den unteren, nur langsam verdnderlichen Randbedingungen (Meeresoberflichentemperatur und
Bodenfeuchtigkeit) stark beeinfluBt. In den hoheren Breitengraden gibt es auflerdem stark chaoti-
sche Prozesse auf verschiedenen Zeitskalen, die lange Integrationszeiten erfordern.

In der hier beschriebenen Untersuchung haben wir die Meeresoberflichentemperaturen vorge-
schrieben, und zwar entweder als analysierte Monatsmittel fiir den Zeitraum 1979-1992 oder als
klimatologischen Mittelwert fiir den Zeitraum 1979-1988.

Das Atmosphirenmodell ECHAM3 (Roeckner et al., 1992) wurde am Max-Planck-Institut fiir Me-
teorologie in Hamburg entwickelt. Es basiert auf dem Modell des EZMW, aber die wesentlichen
subskaligen Prozesse wurden neu parameterisiert. Im ECHAM3-Modell wird auerdem eine aus
Satellitenmessungen abgeleitete Landalbedo verwendet, es bendtigt keine Envelope-Orographie
und bezieht Wolkenwasser als zusiitzliche Variable ein.

2.  Das Klimamodell ECHAM3

Numerische Modelle der allgemeinen Zirkulation dienen der Reproduktion von Wetter und Klima,
angefangen bei den primiren physikalischen Gleichungen, wie die Erhaltung von Impuls, Wasser
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und Masse. Bestehende Gleichungen konnen jedoch nur mit approximativen numerischen Metho-
den berechnet werden, die eine Diskretisierung der kontinuierlichen Gleichungen fiir Raum und
Zeit erfordern. Die Ungenauigkeit numerischer Losungen kann besonders bei grober Gitterma-
schenweite zu erheblichen Fehlern fiihren, die in der Regel auf ein sogenanntes Parameterisie-
rungsproblem zuriickzufiihren sind, das meistens darin besteht, den statistischen Effekt der
unaufgeldsten Skalen einzubeziehen.

In den letzten Jahrzehnten hat die atmosphirische Modellierung erhebliche Fortschritte gemacht,
und zwar sowohl bei der numerischen Wettervorhersage (numerical weather prediction - NWP) als
auch bei der Entwicklung allgemeiner Zirkulationsmodelle (GCM - general circulation models,
z.B. Bengtsson 1991, 1993). Verbesserte numerische Methoden (vor allem eine hohere horizontale
Aufldsung), feinere Parameterisierungsschemata und eine genauere Bestimmung der unteren
Randbedingungen (Meeresoberflichentemperatur, Landoberflichenbedingungen) haben diese
Entwicklung gefordert.

Bei der hier beschriebenen Untersuchung wurde mit dem ECHAM3-Modell (Roeckner et al., 1992)
gearbeitet. ECHAM3 ist die dritte Generation des GCM, das in Deutschland fiir die globale Klima-
modellierung verwendet wird. Es ist ein spektrales Transformationsmodell mit Dreiecksabschnei-
dung und wurde aus dem mittelfristigen Vorhersagemodell des Européischen Zentrums fiir

Mittelfristige Wettervorhersage (EZMW) entwickelt. Die wichtigsten Eigenschaften des ECHAM3
sind in Tabelle 1 zusammengefalt. Die meisten der Ergebnisse, tiber die hier berichtet wird, wurden
bei einem Lauf mit einer T42- Aufldsung erzielt. Das Modell ist aber bereits sehr hiufig in horizon-

talen Auflésungen von T21 bis T106 benutzt worden.

Nach dem Vorschlag von Laursen und Eliasen (1989) wurde die horizontale Diffusion von der
Wellenzahl abhéngig gemacht, und zwar so, daB das Energiespektrum im Bereich der geostrophi-
schen Kaskade k-3 folgt. Dies ist wichtig bei groben horizontalen Auflésungen, aber kaum notwen-
dig bei T63 oder hoheren Aufldsungen, bei denen mit einer V4 -Diffusion ziemlich &hnliche
Ergebnisse erzielt werden.

Subskalige Prozesse werden in vereinfachter Form parameterisiert, weil einerseits Detailkenntnisse
iiber Wolken (z.B. iiber turbulente Vermischung und Mikrophysik) fehlen, andererseits eine ge-
nauere Untersuchung (z.B. die Berechnung des Strahlungstransfers) gegenwiirtig verfiigbare Re-
chenkapazititen iiberschreiten wiirde. Das Strahlungsschema benutzt eine breitbandige
Formulierung der Gleichungen des Strahlungstransfers mit 6 spektralen Intervallen im infraroten
und 4 Intervallen im solaren Bereich des Spektrums (Hense et al., 1982, Rockel et al., 1991). Auch
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die Absorption von Gasen durch Wasserdampf, Kohlendioxid und Ozon sowie Streuung und Ab-
sorption durch Aerosole und Wolken werden beriicksichtigt. Die optischen Eigenschaften von
Wolken werden als Funktion des Wolkenwassergehalts, eine explizite Variable des Modells, para-
meterisiert.

Der vertikale turbulente Transfer von Impuls, Wirme, Wasserdampf und Wolkenwasser basiert auf
der Monin-Obukhov-Ahnlichkeitstheorie fiir die bodennahe Luftschicht und auf dem Ansatz der
turbulenten Diffusion fiir die Schichten dariiber wie im urspriinglichen Modell des EZMW (Louis
1979). Der Transferkoeffizient von Strémungswiderstand und Wirme wird bestimmt durch die
Rauhigkeitslinge und die Richardson-Zahl, die vertikale turbulente Diffusion durch Windsche-
rung, Mischungsweglinge und einer den Fliissigwassergehalt beriicksichtigenden neu formulierten
Richardson-Zahl (Brinkop, 1991, 1992).

Der EinfluB orographisch induzierter Schwerewellen auf den Impulshaushalt wird auf der Grund-
lage der linearen Theorie und der Dimensionsanalysen parameterisiert (Palmer et al., 1986, Miller
et al., 1989). Der vertikale Aufbau des durch Schwerewellen ausgelosten Impulsflusses wird aus
einem lokalen Richardson-Zahl berechnet, der die Entstehung von Turbulenz durch konvektive In-
stabilitit und den Zerfall nahe dem kritischen Bereich beschreibt.

Die Parameterisierung der Kumuluskonvektion beruht auf dem Konzept des Massenflusses und
umfaBt die Auswirkungen tiefer, flacher und mittlerer Konvektion auf Warmehaushalt, Wasser-
dampf und Impuls (Tiedke, 1989). Kumuluswolken werden in einem Bulkmodell dargestellt, das
die Auswirkungen von Entrainment und Detrainment auf Aufwind und Abwind der konvektiven
Massenfliisse beinhaltet. Die Mischung aufgrund flacher Stratocumulus-Konvektion wird als ver-
tikaler Diffusionsproze betrachet, wobei die turbulente Diffusion vom Wassergehalt der Wolken,
von der Wolkenverteilung und vom relativen Feuchtigkeitsgradienten im oberen Teil der Wolke
abhingt.

Schichtenwolken werden mit einer Gleichung fiir Wassertransport unter Einbeziehung von Quellen
und Senken durch Kondensation, Verdunstung und Niederschlagsbildung durch Verbinden von
Tropfchen und Sedimentation von Eiskristallen berechnet (Sundqvist, 1978; Roeckner et al., 1991).
Subskalige Kondensation und Wolkenbildung werden beriicksichtigt, indem angemessene Schwel-
lenwerte fiir relative Luftfeuchtigkeit in Abhiingigkeit von Hohe und statischer Stabilitéit definiert
werden.
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Das Erdbodenmodell beriicksichtigt Wirme- und Wasserhaushalt im Boden, Schneebedeckung
und Wirmehaushalt in permanentem Land- und Meereis (Diimenil und Todini, 1992). Die Glei-
chung fiir Wirmetransport wird in einem Modell mit 5 Schichten aufgeltst, wobei angenommen
wird, daB3 der WirmefluB unterhalb der untersten Schicht verschwindet. Die Rolle, die die Vegeta-
tion z.B. durch Auffangen von Regenwasser und Schnee in der Pflanzendecke und stomatale Kon-
trolle der Evapotranspiration spielt, wird grob vereinfacht. Das Modell enthilt auBerdem ein
AbfluBschema, das den lateralen Bodenwassertransport in FluBeinzugsgebieten und subskalige Va-
riationen der Feldkapazitéit iiber inhomogenen Gebieten beriicksichtigt.

Hier wdre die Frage interessant: Hatte man vor 100 Jahren mit dem empirischen Wissen von da-
mals und den Rechenkapazitiiten von heute Wetter und Klima simulieren konnen? In gewissem Sin-
ne stehen wir in der Ozeanographie heute vor einem dhnlichen Problem. Wahrscheinlich wiire die
Simulation moglich gewesen, aber es wiiren wohl erhebliche Probleme bei der Verarbeitung subs-
kaliger Prozesse aufgetreten, und die Qualitiit wire sicherlich nicht zufriedenstellend gewesen. Em-
pirische Forschungen und weltraumgestiitzte Messungen, vor allem Satellitendaten zur
Strahlungsbilanz und Feldmessungen zu Konvektion und Grenzschichtprozessen, sind hier von un-
schitzbarem Wert. Auch wenn ein Atmosphiirenmodell auf den priméren physikalischen Gleichun-
gen aufbaut, ist die Spezifizierung einer Reihe von ergebnisrelevanten Parametern nur mit
empirischen Daten und systematischer Validierung sukzessiver Modellsimulationen gegeniiber
Beobachtungsdaten von hichster Qualitit méglich.

Mit dem ECHAM3 Modell wurde eine Reihe von Liufen iiber 10-13 Jahre mit unterschiedlichen

atmosphdrischen Anfangsbedingungen gestartet. Die Meeresoberfliichentemperatur ging entweder
als beobachteter Wert fiir den Zeitraum 1979 bis 1992 oder als iiber die Jahre 1979 bis 1988 gemit-
telter klimatologischer Wert ein. Die Validierung wurde mit am EZMW routinemiBig analysierten
Daten vorgenommen.

3.  Modellvalidierung

Sinn einer Simulation ist letztendlich eine Berechnung, die so genau ist, daf sie sich praktisch nicht
von der Realitit unterscheidet. Im Falle der Atmosphiire bedeutet dies, daB eine umfangreiche Be-
rechnung einer willkiirlich langen Reihe von simulierten Wetter- und Klimadaten zumindest stati-
stisch vollig mit einer gleichlangen Folge von beobachteten Wetter- und Klimaereignissen
iibereinstimmen wiirde.
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Wiire dies moglich, stinde uns ein rechnerisches Werkzeug von unermeflichem theoretischen und
praktischen Wert zur Verfiigung. Da eine Klimasimulation ein breites Spektrum von Parametern
und Prozessen abdeckt, zu denen nicht zuletzt bestimmte extreme Ereignisse gehoren, muf ihre Va-
lidierung sehr genau und umfassend sein. Eine Verifikationsmatrix, die den Anforderungen Genii-
ge leistet, wurde von Gates (1992) vorgeschlagen und ist in Abb. 1 dargestellt.

31 Validierung der primiiren Variablen

Abb. 2 zeigt das 500 hPa Geopotential im nordlichen Winter (DJF) fiir die beiden Hemisphéren.
Abb. 2a und 2b zeigen das am EZMW analysierte und iiber die Jahre 1980-1992 gemittelte Geopo-
tential, Abb. 2c-f die Ergebnisse von zwei unabhingig voneinander durchgefiihrten Simulationen
(mit unterschiedlichen Anfangszustinden) mit beobachteten SST-Daten. Die Ubereinstimmung ist
im groflen und ganzen zufriedenstellend. Fiir die nérdliche Hemisphire ist der simulierte Hoch-
druckriicken iiber dem Westen der USA zu schwach und iiber Westeuropa ein wenig zu stark, was
sich teilweise auf das Stichprobenproblem zuriickfiihren 148t, denn der Hochdruckriicken ist in Ex-
periment 2 stiirker ausgeprigt als in Experiment 1.

In der siidlichen Hemisphire haben die simulierten westlichen Winde bei niedrigeren geopotenti-
ellen Werten und Temperaturen in hohen Breitengraden eine weitere Ausdehnung. Daraus ergeben
sich systematische Fehler im Windfeld.

Abb. 3 zeigt das gleiche fiir den nérdlichen Sommer (JJA). In der nérdlichen Hemisphiire ist kein
signifikanter Unterschied zu erkennen. In der siidlichen Hemisphere ist die simulierte Zirkulation
eher symmetrisch um den Pol, wihrend in den analysierten Daten das Zentrum der Zirkulation iiber
der Ross-See liegt.

Eine allgemeine Schwiche anderer GCMs (z.B. Boer et al., 1991) ist eine Kilteabweichung in den
oberen Schichten der Troposphire und den unteren Schichten der Stratosphiire im Polargebiet. Die-
ser Fehler tritt unabhiingig von Jahreszeit, Hemisphiire, Modellaufbau und horizontaler Auflésung
auf. Der Grund ist héchstwahrscheinlich eine unzureichende vertikale Auflosung in der Stratosphé-
re. Bei den meisten Modellen kommt es auBBerdem zu einer Wiarmeabweichung in der oberen Tro-
posphiire der Tropen. Neueste Experimente deuten darauf hin, daB dies wahrscheinlich auf Fehler
im Strahlungstransferschema zuriickzufiihren ist.

May und Bengtsson (1993) haben mit einem 500 hPa geopotentiellen Hohenfeld die rdumliche und
zeitliche Veriabilitit fiir die verschiedenen Jahreszeiten untersucht. Hier zunichst einige Ergebnis-
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se fiir den nordlichen Winter. Fiir dieses Experiment wurde ein Zeitraum von 96 Tagen gewihlt,
beginnend am 1. Dezember. Nach Pratt.(1976) ergibt sich bei einer gegebenen zonalen Wellenzahl
k und einer Frequenz w folgendes Spektrum der gesamten (T), der propagierenden (PR) und der
stationdren (SR) Abweichungen:

T(k®) = [Py (C +Py (5] 3.

PR (k, w) = ‘Qm(cka Sk)‘ (3.2)
= 2 1 2

SR (k @) JKmfcks Sp + &[Pm(ck) ‘Pm(skﬂ G

wobei P, die Energie, Q,, die Quadratur und K, das Kospektrum der Cosinus- (C(k)) und der Sinus-
Koeffizienten (S(k)) der zonalen Fourierkomponente ist. Abb. 4 und Abb. 5 zeigen die Ergebnisse
der zeitlichen und zonalen Mittelwerte fiir die Jahre 1979 bis 1992 (13 Jahre) bzw. fiir den Bereich
zwischen 30° und 70° nordlicher bzw. siidlicher Breite. Restwerte der jahreszeitlichen Mittel und
Trends werden bei den Daten nicht beriicksichtigt.

Abb. 4a zeigt das gesamte Spektrum fiir die mittleren Breiten der nordlichen Hemisphere, berech-
net mit den operationellen Analysewerten des EZMW. Das Spektrum hat 2 Maxima, eines bei ho-
her Frequenz von 3-5 Tagen und der Wellenzahl 5-7, das andere bei niedriger Frequenz von 8-20

Tagen mit der hochsten Energie bei der Wellenzahl 3. Das propagierende Spektrum, das hier nicht
gezeigt wird, weist eine deutlichere Unterteilung in den Bereich niedriger Frequenzen bei der Wel-
lenzahl 2 und hoher Frequenzen um die Wellenzahl 6 auf.

ADbb. 4b zeigt das gleiche fiir die Simulation mit klimatologischen SST-Daten (die beiden Ensem-
bles sind ziemlich dhnlich), Abb. 4c zeigt die Simulation mit beobachteten SST-Daten. Die beiden
deutlich zu erkennenden Maxima zeigen, da$ die Ubereinstimmung ziemlich gut ist. In der Simu-
lation mit klimatologischen SST-Daten ist die niederfrequente Variabilitit tendenziell zu gering,
die hochfrequente dagegen zu stark. Dies kénnte darauf hinweisen, da3 die beobachteten SST-An-
omalien bis zu einem gewissen Grad den Energieaustausch in den westlichen Winden durch Ener-
gietransfer von hohe auf niedrige Frequenzen und auf niedﬁgere Wellenzahlen regulieren.
Unterschiede werden sowohl bei den propagierenden als auch bei den stationiren Wellen deutlich.
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Abb. 5 zeigt das gleiche fiir den siidlichen Winter in der siidlichen Hemisphere fiir den Zeitraum
von 96 Tagen ab dem 1. Juni. Es ergibt sich eine breitgeficherte Variabilitit um die Wellenzahl 3,
mit einem Frequenzmaximum bei 8-10 Tagen. Die Simulation ist ziemlich &hnlich, allerdings stér-
ker ausgeprégt. Die Varianz ist riumlich begrenzter, mit einem deutlicheren Maximum bei Wellen-
zahl 3-4. Zwischen beiden Simulationen gibt es nur sehr geringe Unterschiede, woraus sich
schlieBen liBt, daf die SST-Anomalien in hoheren Breitengraden der siidlichen Hemisphiire nicht
so stark zum Tragen kommen.

Positive, persistente Anomalien oder Blockierung sind Phinomene, die auf Klima und Wetter nach-
haltigen Einflul ausiiben. Mit einem Variabilititsschwellenwert fiir die verschiedenen Jahreszeiten
(100 m im Winter), der durch die natiirliche Jahreszeitenvariabilitdt normalisiert wird, wurden po-
sitive Anomalien mit einer Lebensdauer von 9 Tagen oder mehr berechnet. Abb. 6 zeigt im Ver-
gleich die Haufigkeit des Auftretens solcher Blockierungsmuster bei Berechnungen mit EZMW-
Analysen (6a) und bei Simulationen (6b). '

Sowohl die analysierten Daten als auch die simulierten Daten zeigen, wenn auch mit geringfiigigen
Unterschieden, drei Zentren des Blockierungsgeschehens iiber dem Pazifik, dem Atlantik und iiber
WestruBland. In der Simulation dehnt sich die Blockierung iiber dem Pazifik weiter nach Norden

aus, iiber Nordamerika gibt es deutlich weniger persistente Anomalien.

Die simulierten makroturbulenten Transporte von Wirme und Impuls stimmen in der Validierung
im groBen und ganzen mit den analysierten Daten iiberein, wenn auch tendenziell der hochfrequen-
te Bereich etwas iiberschiitzt und der niedrigfrequente Bereich etwas unterschitzt wird.

32  Validierung der Prozesse

Die Validierung der verschiedenen physikalischen Prozesse, wie Wiirmebilanz in der Atmosphiire,
Wasserkreislauf und Strahlungseffekt von Wolken, wird sehr sorgfiltig und arbeitsintensiv betrie-
ben. Allerdings fehlen fiir diese GriBen genaue Daten, so daBl es noch nicht méglich ist, die Lei-
stungsfihigkeit des Modells in dieser Hinsicht angemessen zu beurteilen.

Abb. 7 zeigt die Energiebilanz der Atmosphiire. Die einfallende Sonneneinstrahlung betréigt im glo-

balen Jahresmittel 341 W/m2 (1/4 der Solarkonstante), wovon ca. 30% durch Wolken, Riickstreu-
ung iiber Luft und Staubpartikel sowie Bodenreflektion zuriickreflektiert werden. Von den

restlichen 236 W/m2 erreichen 169 W/m2 die Erdoberfliche und 68 W/m? werden in der Atmo-
sphiire absorbiert.
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Die gleiche Wiirmemenge gibt die Erde durch langwellige Strahlung ab. Dieser Prozef} ist jedoch
ziemlich kompliziert, weil die Erdoberfliche sowohl durch Wiirmeabstrahlung von der Oberflidche
als auch durch fiihlbare und latente Wirmefliisse abgekiihlt wird. Hier muB festgehalten werden,
daB die Verdunstung die Erdoberfliche um ca. 50% stirker abkiihlt als die Nettostrahlung.

Die Beobachtungsdaten sind Schitzungen von Ramanathan et al., die berechneten Daten sind iiber
10 Jahre gemittelte Werte aus dem ECHAM?3 Modell. Dabei ist zu beachten, dafl die Wirmebilanz
im Modell 4 W/mZ2 oder 1 cal/s/m?2 betriigt. Etwa 1/2 W/m2 sind Abrundungsfehler, weitere 1/2 W/
m? ergeben sich aus der Akkumulation von Schnee auf Gletschern. Der systematische Fehler be-
triigt infolgedessen 3 W/m?2,

Nur wenige Parameter sind im grofiskaligen Bereich so schwierig zu messen wie Niederschlag.
Niederschlag zeigt auch bei geringer konvektiver Aktivitit und iiber fast flachem Terrain signifi-
kante Unterschiede schon innerhalb weniger hundert Meter auf (siche Bergeron, 1970). Es iiber-
rascht daher kaum, daf heute verfiigbare Berechnungen des Bodenniederschlags selbst fiir die Erde
insgesamt erheblich voneinander abweichen. Die heutigen Klimaberechnungen fiir Meeresgebiete
stiitzen sich fast ausschlieBlich auf die groBskalige Energiebilanz. Wir werden die Ergebnisse des
GEWEX-Projekts abwarten miissen, um vielleicht deutlich verbesserte Berechnungen zu erhalten,
die groBtenteil von neuen MeBmethoden, aber auch von Fortschritten in der Datenverarbeitung ab-
hdngen werden.

Tabelle 2 zeigt eine Reihe von verschiedenen Berechnungen des globalen Jahresniederschlags iiber
Land und Meer. Im ersten Teil sind die Ergebnisse von unabhiéngig voneinander vorgenommenen
empirischen Schitzungen aufgelistet, der zweite Teil zeigt den mit dem operationellen Modell des
EZMW berechneten Niederschlag innerhalb von 12 Monaten, und zwar vom 1.5.1990 bis
30.4.1991 (Klinker, pers. Mitt.). Zu dieser Zeit arbeitete das EZMW mit einem spektralen Trans-
formationsmodell mit einer T106-Auflésung und 19 vertikalen Schichten - der gleichen Vertikal-
auflosung wie in ECHAMS3, Der Niederschlag wurde zwischen Tag 2 und Tag 3 aus dem Ensemble
aller Vorhersagen iiber diesen Zeitraum berechnet. Die Auswahl gerade dieses Zeitintervalls sollte
Anlaufprobleme aufgrund der Initialisierung so gering wie moglich halten und gleichzeitig schwer-
wiegendere systematische Modellfehler vermeiden. Interessanterweise kommt die Simulation mit
ECHAMS3 den fiinf verschiedenenWerten sehr nahe, und gleichzeitig unterscheiden sich die Be-
rechnungen mit dem EZMW-Modell nicht mehr voneinander als die empirischen Ergebnissen un-
tereinander.
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Noch schwieriger ist die Validierung der geographischen Verteilung von Niederschlag. Abb. 8
zeigt einen Vergleich zwischen Niederschlag iiber Land nach Legates und Willmott (1990) und mit
ECHAM3 simulierten, iiber 10 Jahre und fiir Sommer und Winter getrennt gemittelten Nieder-
schlag. Die groBskalige Ubereinstimmung ist relativ gut, auch wenn die Simulation einige Méngel
aufweist, wie etwa zu geringen Niederschlag iiber Land in mittleren Breitengraden der nérdlichen
Hemisphere im Sommer. Dagegen fiel fiir diese Region der Niederschlag im Winter meist zu hoch
aus. Im zonalen Mittel ist der Gesamtniederschlag in tropischen und subtropischen Regionen in gu-
ter Ubereinstimmung, aber es bestehen erhebliche regionale Unterschiede (hier nicht gezeigt). So
fillt beispielsweise der Niederschlagswert fiir den Sommer iiber Mittelamerika zu hoch und ent-
sprechend iiber Indien zu niedrig aus. Der Niederschlag im siidlichen Sommer (JJA) iiber Austra-
lien und Siidafrika ist zu hoch. Numerische Experimente haben gezeigt, dall die unzureichenden
Ergebnisse beim Niederschlag in den Tropen weniger auf lokal verstirkte Landoberflichenprozes-
se als auf Fehler bei der groBskaligen Zirkulation zuriickzufiihren sind. So sind zum Beispiel Oro-
graphie oder spezifische Land-Meer-Kontraste bei einer T42- Auflgsung nur grob beriicksichtigt. In
den Tropen, wo El-Nifio-Ereignisse stark auf die Hadley-Walker-Zirkulation einwirken, spielt auch
das Stichprobenproblem eine groBe Rolle. Deshalb ist es besonders wichtig, den simulierten Nie-
derschlag in den Tropen mit beobachtetem Niederschlag fiir das gleiche Jahr, fiir das auch die SST-
Daten benutzt wurden, zu validieren.

Wolken spielen in den Klimamodellen eine wichtige Rolle, denn sie haben sowohl auf die Tempe-
ratur als auch auf die Zirkulation groBen EinfluB. Nach ERBE Messungen bewirken Wolken ins-
gesamt eine Abkiihlung der Erdoberfliche und der unteren Atmosphire um 15-20 W/m2. Dieser
Wert ergibt sich aus der Differenz von zwei relativ hohen Werten: einerseits fiihrt die Absorption
der thermischen Strahlung von der Erdoberfliche durch Wolken zu einer Erwdrmung, andererseits
bewirkt die verstirkte Reflektion der Sonneneinstrahlung eine Abkiihlung.

Der sogenannte Wolkenantrieb 148t sich mit Hilfe von Satellitenmessungen berechnen, indem man
die Strahlung im solaren und terrestischen Spektrum an den gleichen Orten der Erde mit und ohne
Bewolkung miBt. Diese Art der Berechnung wird auch im Modell durchgefiihrt. Abb. 9 zeigt den
sogenannten Wolkenantrieb durch langwellige Ausstrahlung von der Erdoberfliche, Sonnenein-
strahlung und den Nettowolkenantrieb (Erde und Sonne) nach Beobachtungsdaten fiir das Jahr
1985.

Auch wenn die Ubereinstimmung beim Nettowolkenantrieb ziemlich grof ist, zeigen sich in hohen

Breitengraden bei 50-60° erhebliche Differenzen. Wie aus Abb. 9b ist ersichtlich, hiingt dies vor
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allem mit einer Unterschitzung des kurzwelligen Wolkenantriebs in den Bahnen der Tiefdruckge-
biete zusammen, wo das Modell in der Tat die tiefliegenden Schichtwolken unterschitzt. Andere
Regionen, in denen die Schichtwolken unterschiitzt werden, sind die Gebiete iiber den Ozeanen
westlich von Kalifornien, Chile und Namibia. Hier sollte bemerkt werden, daB8 der systematische
Unterschied zwischen dem Wolkenantrieb bei "beobachteten Daten" aus ERBE und dieser ziemlich
realistischen Simulation einen sehr viel groBeren EinfluB hat als die Verdoppelung des CO,-Ge-

halts.

33  Validierung der Phinomene

Das TOGA-Programm hat dazu beigetragen, das El-Nifio-Phiinomen mit seinen Temperatur-
schwankungen an der Oberflidche des tropischen Pazifik und deren Auswirkungen auf die groBska-
lige Zirkulation besser zu verstehen. Im Zeitraum 1979-1988 haben zwei El-Nifo-Ereignisse eine
wichtige Rolle gespielt, und zwar 1982/83 und 1987/88. Das Ereignis von 1982/83 war das stéirkste,
das je beobachtet worden war.

Eine wichtige Frage im Zusammenhang mit langfristigen Vorhersagen ist die nach dem Einfluf der
Meeresoberflichentemperatur auf die tropische Zirkulation. Ein geeignetes Maf fiir die grof3skali-
ge Hadley-Walker-Zirkulation ist das Ge schwindigkeitspotential in 200 hPa. Abb. 10 zeigt sechs
verschiedene Simulationen des Geschwindigkeitspotentials fiir Juli 1983. In den sechs Simulatio-
nen werden identische Beobachtungsdaten zur Meeresoberflichentemperatur, aber jeweils unter-
schiedliche Anfangszustinde verwendet - die meisten Simulationen wurden 4 Jahre friiher
gestartet. Wie zu erkennen 1st, wird die Gesamtzirkulation gut reproduziert.

Abb. 11 zeigt in dhnlicher Form sechs verschiedene Realisierungen des Geopotentials in 500 hPa
fiir die nordliche Hemisphire im Januar 1983. Die Stromung weist signifikante Unterschiede auf
und wird zu sehr unterschiedlichen Klimabedingungen in mittleren und hoheren Breitengraden fiih-
ren. Eine genauere Untersuchung (Arpe et al., 1993) hat gezeigt, daB die Vorhersagbarkeit je nach
Gebiet, Jahreszeit und den verschiedenen Phasen des El-Nifio-Zyklus sehr unterschiedlich ist. Im
Aquatorgebiet ist die Vorhersagbarkeit am groBten, wihrend in Nord- und Westeuropa chaotische
Prozesse dominieren und die Vorhersagbarkeit zumindest ab Zeitriiumen von mehreren Wochen
oder sogar Jahreszeiten sehr begrenzt ist.

Auch extreme Ereignisse wie auBertropische und tropische Zyklonen wurden in die Simulation ein-
bezogen. Sie sind gut reproduziert, allerdings im allgemeinen weniger ausgeprégt als die beobach-
teten Ereignisse. Experimente mit sehr viel hoherer horizontaler Auflosung weisen darauf hin, daB
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dafiir vor allem eine zu geringe Auflosung verantwortlich ist. Sehr realistische Simulationen der
Verteilung von tropischen Zyklonen mit einer T106 Version des ECHAM3 (Bengtsson et al.,
1994) haben dies sehr deutlich gezeigt (Abb. 12)

4, Klimasimulation

Das letzte Thema, mit dem wir uns hier beschiftigen wollen, ist Klimasimulation im eher her-
kémmlichen Sinn. In einer fritheren Arbeit (Lohmann et al., 1993) sollte untersucht werden, ob und
wieweit es moglich ist, mit monatlichen Mittelwerten von Oberflichentemperatur und Nieder-
schlag eine Kdppen-Klimatologie zu reproduzieren. Das Ergebnis war mit einer sehr guten Uber-
einstimmung mit beobachtetem Klima sehr zufriedenstellend. Abb. 13 zeigt ausgewiihlte
Klimastatistiken, die aus einer Reihe von Stationen gewonnen wurden, die alle ein typisches Kop-
pen-Klima reprisentieren. Es sollte allerdings erwihnt werden, daB das T42-Modell keine Klima-
statistiken fiir einzelne Stationen reproduzieren kann. Das Diagramm in Abb. 13 sollte als
Darstellung eines Gebietes, dessen GriBe der Auflosung des Modells entspricht, betrachtet wer-
den. Das Diagramm ist geeignet, die Jahreszeitenvariabilitit aufzuzeigen, wie in Abb. 14 zu sehen
ist, die das Klima in Hamburg in einer Serie von 30-Jahres-Simulationen darstellt. Zu beachten ist
vor allem, daB es bei der Jahreszeitenvariabilitiit so gut wie keinen Unterschied zwischen beobach-
teten und klimatologischen Meeresoberflichentemperaturen gibt. Abb. 15 zeigt zwei Beispicle
von typischen extremen Wintern, die mit identischen Meeresoberflichentemperaturen errechnet
wurden.

Bei der Untersuchung der Frage, wie genau ECHAM3 Vegetationszonen oder Biome reproduzie-
ren kann, wurde eine dhnliche Form der Modellvalidierung verwendet (Claussen und Esch, 1994).
In das Biomemodell von Prentice et al. (1992) wurden mit ECHAM3 erzeugte Klimadaten zu Tem-
peratur in Bodenniihe, Niederschlag und Anzahl der Stunden direkter Sonneneinstrahlung einge-
setzt, um globale Muster potentieller, natiirlicher Pflanzenbildung, oder Biome, vorherzusagen.
Damit sollte die Moglichkeit gezeigt werden, mit einem Biomemodell ein allgemeines Zirkulati-
onsmodell zu testen und gleichzeitig einzuschitzen, wie sich mit Modellen simulierte vergangene
oder zukiinftige Klimate auswirken kénnten.

Zwischen Biomen, die mit beobachteten und simulierten Klimabedingungen erzeugt wurden, be-
steht insgesamt eine gute Ubereinstimmung (Abb. 16). Allerdings gibt es auch Abweichungen, wie
Unterschiede zwischen Biomen in Australien, in der Kalahari-Wiiste und im Zentrum Nordameri-
kas zeigen. Diese Abweichungen sind auf Fehler im simulierten Niederschlag und inkorrekte Som-
mer- oder Wintertemperaturen zuriickzufiihren.
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5.  SchluBifolgerungen

Die Entwicklung realistischer Modelle zur Simulation von Wetter und Klima hat erhebliche Fort-
schritte gemacht. Auch wenn bei einigen fundamentalen Grofen wie zonal gemittelte Temperatur
und Windfeld noch systematische Fehler auftreten, konnen die Modelle mit bemerkenswerter Ge-
nauigkeit das charakteristische Spektrum atmosphirischer Bewegungen reproduzieren. Zugbah-
nen tropischer Wirbelstiirme, Blockierungen und typischen Verdnderungen des Indexzyklus
werden gut wiedergegeben.

Auch die Jahreszeitenvariabilitit in den Tropen, die besonders von Unterschieden in der Meeres-
oberflichentemperatur abhingt, die hier vor allem durch El-Nifio-Ereignisse verursacht werden,
wird im Modell realistisch simuliert. Die Jahreszeitenvariabilitit in mittleren und hoheren Breiten-
graden wird nur zum Teil durch Anomalien der Meeresoberflichentemperatur angetrieben. Uber
Europa dominiert aufgrund der atmospherischen Dynamik vor allem chaotische Variabilitéit.

Wasser- und Energiekreislauf werden im Rahmen der vorhandenen Beobachtungen realistisch mo-
delliert. Dabei treten jedoch regionale Unzulinglichkeiten auf, fiir die es diverse Griinde gibt, die
sich auf Schwiichen im Modell zuriickfiihren lassen, wie etwa unzureichende vertikale und hori-
zontale Auflosung, ungenaue Berechnung der Strahlungstransfergleichung und grob vereinfachte
Einbeziehung von Wolken. Hier miissen Unzulinglichkeiten im Modell systematisch aufgedeckt
und realistischere Modellfassungen entwickelt werden, so wie dies im Bereich der mittelfristigen
Wettervorhersage am EZMW erfolgreich geschehen ist, als innerhalb von etwa 10 Jahren die sy-
stematischen Modellfehler um eine GréBenordnung reduziert werden konnten (Bengtsson 1991).
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Tabelle 1:

Das ECHAM3-Modell (Zusammenfassung).

Das Atmosphiiren-Modell ECHAM3-T42L.19

Prognostische Variable:

¢, D, Tw, q, In (p,), m (Wolkenwasser)

Vertikale Darstellung:

Hybrides Koordinatensystem (G —> p mit zunehmender
Hohe), 19 Niveaus (Oberstes Niveau 10 hPa)

Horizontale Darstellung:

Spektral mit Dreiecksabschneidung bei GroBkreiswel-
lenzahl 42. Transformationsmethode: nicht linear und
diabatische Terme werden auf Gaul3’schem Gitter (2.8°)
berechnet.

Zeitintegration:

Semi-implizit. Leapfrog mit Zeitfilter (Asselin, 1972)
At = 24 min

Orographie:

Mittlere Orographie

Strahlung:

Zwei-Strom-Approximation, abhiingig von der CO,-
Konzentration und vom vorhergesagten Wolkenwasser-
gehalt, 4 solare und 6 terrestrische Frequenzintervalle,
Jahresgang, Tagesgang (Hense et al., 1982, Rockel et
al., 1991) |

Bodenalbedo:

klimatologisch, jedoch Erhhung bei Schnee

Horizontale Diffusion:

Skalenabhiingig (Laursen und Eliasen, 1989)

Vertikale Diffusion:

am Boden: Ahnlichkeitshypothese, Schwachwindkor-
rektur (Miller et al., 1992)

Ekmanschicht und freie Atmosphire: Gradientansatz.
Ri-Zahl revidiert, um Feuchteffekte zu beriicksichtigen

Gebirgsinduzierter Impulsfluf:

"gravity wave drag” (Miller et al., 1989)

Konvektion:

"Mass flux" (Tiedke, 1989)

Wolken und Niederschlag:

Prognostische Gleichung fiir Wolkenwassergehalt
(Roeckner et al., 1991)

Erdbodenprozesse:

5-Schichten-Wirmeleitungsmodell
Wasserbilanz (Diimenil und Todini, 1992)

Meeresoberflichentemperatur:

1979-1988 AMIP-SST und 1989- Reynolds (pers.Mitt.)
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Tabelle 2: Globaler Wasserhaushalt in cm Wassersiule pro Jahr.
P = Niederschlag, E = Verdunstung
i) geschitzt nach Budyko (1978), Baumgartner & Reichel (1975), Henning (1989)
und nach U.S. Nat. Res. Council
ii) Berechnet aus dem EZMW Modell Mai *90 - April *91 (Ensemble 2-3 Tage)
iii)Klimasimulation mit ECHAM-3, heutiges Klima, Mittelwert iiber 10 Jahre

Kontinente Ozeane Globales Mittel
P E Rf P E P=E

i) Budyko (1978) 80 |45 | 35 127 140 113
Baumgartner & |75 |48 | 27 111 122 100
Reichel (1975)
Henning (1989) | 78 | 44 | 34 104 118 97
U.S. Nat. Res. 72 |48 | 24 110 120 99
Council
Mittelwert 76 |46 | 30 113 125 102

ii) | EZMW (1992) |81 |57 |24 113 123 104=105"
1.5.90-30.4.91

iii) | ECHAM3 75 |46 | 29 115 128 103
(1979-1988)

*) noch nicht in der Bilanz
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Abb. 1:

Variable
{Temperatur,
Geopotential,
Wind ...)

Prozesse
(Flisse, Riick-
kopplungspro-
Zesse, Nieder-
schlag ...)

Phanomene
(Zyklone,
Monsune,
ENSO ...)

KLIMASTATISTIK

Mittelwerte

Varianz

Frequenz-
distribution

Simuliert + Fehler
Beobachtet + Fehler

Beispiel einer Verifikationsmatrix mit Validierung von Variablen, Ablidufen und
Ereignissen auf der Vertikalen, Mittelwerten, Varianzen und ausgewihlten Haufig-

keitsverteilungen auf der Horizontalen. Ziel einer solchen Matrix ist unter anderem

die genaue MeBbarkeit sowohl von beobachteten als auch von simulierten Werten.
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SSTexpE DJ Z 500 |

Abb. 2: 2 a-b: Klimatologie des 500 hPa Geopotentials im nérdlichen Winter auf der siidli-
chen bzw. nordlichen Hemisphire. 2 c-f: Das gleiche fiir zwei verschiedene Simu-
lationen mit beobachteten SST-Daten.
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3 a-b: Klimatologie des 500 hPa Geopotentials im nordlichen Sommer auf der siid-
lichen bzw. nordlichen Hemisphiire. 3 c-f: Das gleiche fiir zwei verschiedene Simu-

lationen.
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Abb. 4:
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Analysiertes und beobachtetes Energiediagramm der Frequenzwellenzahl im Win-
ter (DJF) fiir das 500 hPa Geopotential im Breitengradbereich 30°N-70°N. 4a zeigt
die analysierten Daten, 4b die mit klimatologischer SST simulierten Daten und 4c

die Simulation mit beobachteten SST.



Abb. 5:
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Das gleiche fiir die siidliche Hemisphere im siidlichen Winter (JJA).
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Abb. 6:
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Analysierte (6a) und simulierte (6b) Blockierungsfrequenz bei 500 hPa. Niiheres
siche Text.



Modell: ECHAM 3

(T42)

Mittel tiber 10 Jahre

Beobachtung: Ramanathan et al (1989) (Beob.)
Reflektierte Strahlun
WELTRAUM Einfallende Ianiwe!]ig
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ermittelte Daten
Abb. 7: Energiebilanz der Atmosphiire. Beobachtete Daten aus Ramanathan et al., simulier-

te Daten aus Experimenten mit klimatologischen SST-Daten. Das Ergebnis des Ex-

periments mit beobachteten SST-Daten ist praktisch identisch.
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Abb. 8: Niederschlag iiber Land. Durchgezogene Linie: iiber 10 Jahre gemittelte Werte aus

ECHAM3. Gestrichelte Linie: klimatologische Schitzungen nach Legates und
Willmott (1990), oben Mittelwerte fiir Dezember bis Februar, unten fiir Juni bis Au-

gust.
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a) LONGWAVE CLOUD FORCING 1985
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Abb. 9: Simulierte Daten (durchgezogene Linie) und aus ERBE berechnete Daten (gestri-
chelte Linie) des Wolkenantriebs aufgrund von a) Ausstrahlung von der Erdoberfld-
che, b) Sonneneinstrahlung und c¢) Nettostrahlung.
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Abb. 10: Sechs verschiedene Realisierungen des 200 hPa Geschwindigkeitspotentials fiir

Juli 1983. Dabei wurden identische beobachtete SST. aber unterschiediiche An-
fangszustdnde zugrundegelegt.
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Abb. 11: Sechs verschiedene Realisierungen des 500 hPa Geopotentials fiir Januar 1983. Da-
bei wurden identische beobachtete SST, aber unterschiedliche Anfangszustéinde zu-
grundegelegt.
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Abb. 12: Beispiel fiir tropische Wirbelstiirme, wie sie mit dem T106-Modell fiir einen Zeit-

raum von 5 Jahren erzeugt wurden.
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Abb. 13: Beispiele von simulierten Klimadaten fiir Temperatur in Bodenniihe und Nieder-

schlag (im Monatsmittel) aus ausgewiihlten Stationen fiir unterschiedliche Klimate
nach Képpen. Gezeigt werden die durchschnittliche Jahrestemperatur und der
durchschnittliche monatliche Niederschlag (gemittelt iiber 30 Jahre).
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Abb. 14; Beobachtete (a) und simulierte (b) Klimadaten der Temperatur in Bodenniihe und

des Niederschlags in Hamburg. Monatliche Maxima und Minima iiber einen Zeit-
raum von 30 Jahren sind in ¢) gezeigt.
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Abb. 15: Zwei simulierte Beispiele von extremen Klima- und Wetterbedingungen in Nord-

europa. 15 a-c: 500 hPa Geopotential, Bodendruck fiir Januar im Jahr 16 und die
"Wetterkarte" zu Bodendruck und 850 hPa Temperatur am Tag 17, 12 UTC als Bei-
spiel fiir einen typisch milden Winter in Nordeuropa. 15 d-f: das gleiche fiir Jahr 19
als Beispiel fiir einen typisch kalten Winter mit einem kriiftigen Hoch iiber Skandi-
navien. Die "Wetterkarte" betrifft Tag 13, 12 UTC.
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Abb. 16:
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16a
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a) Zusammenfassung der benutzten Biome und Farbzuordnung fiir die auf der Karte
abgebildeten Biome.

b) Heutige natiirliche Biomeverteilung, berechnet aus beobachteten Klimadaten.
¢) Heutige Biomeverteilung, berechnet mit Klimadaten aus ECHAM3-T42.
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Nur Satelliten gestatten eine globale Erfassung
des Klimas

Ehrhard Raschke
GKSS Forschungszentrum Geesthacht und Universitat Hamburg

Zusammenfassung:

Weltweite Messungen vieler das Klima beschreibenden Parameter kénnen nur von
Satelliten aus erfolgen, denn das Beobachtungsnetz auf der Erdoberflache weist er-
hebliche Liicken auf. Andererseits kénnen die derzeitigen und auch kommenden Sa-
tellitentechniken viele Parameter nur ungenau erfassen, da sie nur deren Wirkung
auf die mit von ihnen gemessene reflektierte, gestreute oder emittierte Strahlung er-
fassen. Daher muB bei der Ableitung von Eigenschaften des Klimasystems vielfach
auf Direktmessungen an bestimmten Stltzpunkten zurlickgegriffen werden. Das
Weltklimaprogramm sieht fiir diese Zwecke die Unterhaltung einer Vielzahl solcher
Basisstationen vor und beabsichtigt die Routinebeobachtungen miteinzubeziehen.

Das globale Klimabeobachtungssystem - GCOS (Global Climate .Observing System)
- wird erst etwa um die Jahrtausendwende realisiert sein, wenn die Weltraum-
behdrden gemeinsam mit den Wetterdiensten ein umfassendes Satellitensystem mit
einer groBen Auswahl von passiv und aktiv sondierenden Geraten unterhalten.
Bereits jetzt schon kénnen viele der zu messenden Parameter aus den Messungen
von Vorldufergeraten abgeleitet werden. Einige davon (Strahlungshaushalt, Wolken,
Eis, Wasserdampf, Niederschlag, Wellen und Meeresoberflaichentemperaturen, u.a.)

werden in diesem Vortrag vorgestelit.

Wir verzichten an dieser Stelle auf Bildwiedergaben und weisen stattdessen auf die
zahlreichen Verdéffentlichungen in Zeitschriften und Blichern hin, von denen eine nur

sehr kleine, aber doch reprasentative Auswahl an dieser Stelle wiedergegeben ist.
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1. Einleitung

Die Klimaforschung bildete stets eine vordringliche Aufgabe der allgemeinen
Forschungsférderung. Sie erfuhr in den letzten Jahrzehnten besondere Aufmerk-
samkeit durch die Zunahme der Konzentrationen bestimmter Treibhausgase (wie:
Kohlendioxid , Methan, Freone, u.a.) in der Atmosphare, durch offenbar bereits ein-
getretene Abnahme des stratospharischen Ozons und durch die zunehmende Land-
nutzung, deren Wirkungen nach den Hochrechnungen eine Temperaturzunahme
und schlieBlich auch Verlagerung der Niederschlagsgirtel und andere Witterungs-
anderungen befiirchten lieBen (s. z.B. Held, 1993; Karl et al. 1991). Die Natur
scheint auch bereit zu sein, wie die derzeitigen Analysen von allerdings noch recht
kurzen Zeitreihen andeuten, den derzeitigen Modellvorhersagen etwas nachzukom-
men (Hougton et al., 1992).

Noch sind jedoch die Klimamodelle keineswegs so zuverlassig, wie angenommen,
um wenigstens das jetzige Klima in seinen wesentlichen Zugen uber allen Gebieten
der Erde mit glaubwirdiger Genauigkeit nachzuvollziehen. Erste Ergebnisse des
Modellvergleiches AMIP (Atmospheric Model Intercomparison Project) bestatigen
dies (Gates, 1992). Dabei kennen wir allerdings auch viele Einzelheiten noch sehr
ungenau, denn es fehlen die entsprechenden Messungen selbst Uber manchen Tei-
len der dicht besiedelten Kontinente.

Das Zeitalter kiinstlicher Erdsatelliten und der globalen Beobachtung von Zustands-
gréBen der Atmosphére und der Erdoberflache, die schlechthin das Klima beschrei-
ben, begann um das Jahr 1960. Seitdem haben die gewaltigen Fortschritte in MeB-
und Datentechnik, gepaart mit dem Ehrgeiz der Ingenieure und Wissenschaftler zur
Entwicklung von globalen Beobachtungsnetzen gefihrt, deren Daten bereits jetzt in
gewisser Routine analysiert und nunmehr auch ohne zu groBe Verzégerung einem
breiteren Publikum zuganglich gemacht werden kdnnen.

Das Weltklimaforschungsprogramm (WCRP) kann daher auf einer breiten Palette
von zuganglichen Daten aufbauen, wenn gegen Ende dieses Jahrtausends die
groBen Plattformen der USA, Japans und Europas mit einer Vielzahl passiv und
aktiv messender Gerite sich im Erdumlauf befinden (WCRP, 1990). Diese werden
noch erganzt durch eine Vielzah! kleinerer Satelliten mit speziellen MeBmissionen.
An diesen Uberwachungen beteiligen sich auch die Weltraumbehérden Japans,
Chinas und RuBlands sowie einiger anderer Staaten. Mit hohem Detail werden zu-
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dem Eigenschaften der Erdoberflache von Erderkundungssateliiten aufgenommen.

Es bleibt jedoch das Problem der Datenverbreitung, -analyse und schlieBlich auch
der -speicherung und -interpretation.

2. KlimagréBen

Wahrend zahlreicher Arbeitstreffen und Konferenzen wurden in den vergangenen
Jahren die Planungen fir das WCRP und seine vielen Unterprogramme und -pro-
jekte vorangetrieben, wobei auch eine sorgféltige Auswahl der vordringlich zu erfas-
senden KlimagréBen und deren Genauigkeiten sowie raumlichen und zeitlichen Auf-
I6sungen nach deren Dringlichkeit erfolgte. Sie beschreiben im Prinzip den dynami-
schen und thermodynamischen Zustand der Tropo- und Stratosphére sowie die
entsprechenden Eigenschaften der Landoberflachen und Ozeane. Dazu gehéren
auch Angaben (ber die Zusammensetzung der Atmosphére in allen Schichten, Gber
Energie- und Wasserflisse sowie (ber die spektrale Einstrahlung der Sonne (s.
u.a. Houghton, 1984).

Unterschieden werden mufB dabei zwischen den sogenannten "schnellen" (also nur
Tage bis wenige Jahre dauernden) Klimaprozessen und solchen, die Uber Zeitrau-
me von mehreren Jahrzehnten bis zu Jahrhunderten ablaufen, ehe sie eine Wirkung
zeigen konnen (z.B.: Warmetransporte im Tiefenwasser, Anderungen der Landeis-
massen Uber Grénland und der Antarktis).

3. Prinzipien der Analysen von Satellitendaten
3.1 : Entschliisselung von spektralen, rdumlichen und zeitlichen Signaturen

Von Satelliten aus erfolgen im wesentlichen zwei sehr unterschiedliche Daten-
sammlungen. Die hier zuerst ausgefiihrte beschrankt sich auf die Aufnahme von
ausgestrahlten Signalen von MeBsystemen, die Uber Land oder auf den Ozeanen
bestimmte GréBen automatisch direkt erfassen. Aus der zeitlichen Positionsande-
rung kann man gleichzeitig noch die Stromungsverhaltnisse erfassen.

Viele der derzeitigen Bojen erfassen auch Eigenschaften des tieferen Wassers.
Auf dhnliche Weise gelingen auch die wesentlich langsameren Strémungsmessun-
gen bei Landgletschern.

Wesentlich komplexer ist die Analyse von den meisten Messungen, die sich die
Eigenschaften der von der Erde in den Weltraum reflektierten, gestreuten und emit-
tierten Strahlungsfelder zueigen machen. Deren Spektrum, vom nahen Ultraviolett
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bis zum fernen Infrarot und Mikrowellenbereich reichend, und auch deren Polarisa-
tion enthélt Informationen lber die Atmosphére und auch den Erdboden (s. z.B.: As-
rar, 1989; Schanda, 1986; Kyle, 1991). Einige Analyseverfahren machen von oft
umstandlichen Strahlungstransportberechnungen bis hin zu einfachen, aber stati-
stisch gesicherten Zusammenhangen Gebrauch (Rodgers, 1976). Die raumlichen
Bildmuster lassen zudem noch Riickschliisse auf die rdumliche Anordnung von Pro-
zessen (z.B.: Hurrikane und Gewitter, Wirbel an der Meeresoberflache) oder Unter-
schiede in der horizontalen Verteilung bestimmter Gase, u.a. zu.

Zeitlich aufeinanderfolgende Satellitenmessungen gestatten die Beobachtung vieler
Prozesse, die im statischen Bild nur andeutungsweise zu erkennen sind. Dem Mete-
orologen erschienen bereits Anfang der 60-er Jahre die Bildfolgen, aufgenommen
vom ersten geostationaren Satelliten ATS-1 aus etwa 36.000 km Hbéhe tber dem
Pazifik,als ein ideales Mittel zur Deutung der Dynamik tropischer Wirbelstiirme oder
der Zyklonen in den mittleren Breiten. Heute werden aus solchen Daten bereits rou-
tinemaBig die Winde abgeleitet oder vertikale Massenfliisse in konvektiven Syste-
men berechnet. Der Warmetransport und die Dynamik oberflichennaher Meeres-
strémungen kann ebenso sichtbar gemacht werden wie etwa die Rotationen und
Veranderungen in den groBen Meereiswirbeln und -strémen.

Fur die dynamische Meteorologie bargen diese ersten Bilder wesentliche Impulse
zum Verstandnis von Wellen und deren unverhoffte Wirkungen (etwa das Ausldsen
von tornadoreicher Konvektion iber dem mittleren Westen der USA). Solche Filme
gehdren nunmehr auch zur Standardausbildung in Hoch- und Fachschulen.

3.2 : Stichprobenprobleme

Die weitere Interpretation muf allerdings noch Unvollkommenheiten in der raumli-
chen und zeitlichen Stichprobenentnahme beriicksichtigen. Viele der beobachteten
Eigenschaften sind Resultat von Prozessen, die zeitlich und raumlich oft wesentlich
schneller bzw. engraumiger ablaufen als sie in den Satellitendaten erfaBBt werden
kénnen.

Die meisten meteorologischen Satelliten {berfliegen erst nach 12 Stunden wieder
das gleiche Gebiet, so daB im Prinzip mindestens 3 - 4 Satelliten nétig wéren, um
etwa den Regen einer Gewitterfront zu erfassen. Oder die vertikale Verteilung
bestimmter Gase und auch von Aerosolen in der unteren Stratosphére und oberen
Troposphare kann nur durch Messungen nahe dem vom Satelliten aus sichtbaren
Erdhorizont erfolgen. Der Abstand zwischen zwei Profilen kann dann einige Tau-
send Kilometer betragen, wodurch raumlich hochfrequentere Details verlorengin-
gen, wenn nicht solche Messungen von mdglichst mehreren Satelliten in geeigneten
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Umlaufbahnen erfolgen kénnten.

Die Idealkonfiguration eines SatellitenmeBnetzes miBte dann gleich mehrere Satel-
liten vorsehen (s. Konfiguration fiir die Weltwetterwacht), die gleichzeitig noch viele
Geréte tragen sollten. Dem stehen aber Kosten und oft auch technische Schwierig-
keiten (z.B. sind Temperatursondierungen im Mikrowellenbereich aus geostationa-
rer Hohe noch unmdglich) entgegen. Derzeit wird noch weitgehend experimentiert,
obwohl die Konfigurationen flir meteorologische Routinemessungen, abgebildet
in den Satelliten der NOAA, Europas und Japans, bereits recht vollkommen sind.

Die Analyse von insbesondere solchen Daten, die zum Vergleich mit den Ergeb-
nissen der Simulationen des Rezentklimas oder zur Feststellung von Trends ver-
wendet werden, sollte moglichst ohne viele Korrekturen und Modellannahmen erfol-
gen. Oft muB aber eine zeitliche und raumliche Interpolation zwischen den einzel-
nen Messungen erfolgen, wozu man sich der bereits bewahrten meteorologischen
Feldanalyseverfahren bedient, die zur Initialisierung der Routinevorhersagen
entwickelt worden sind und dazu raumlich und auch zeitlich recht inhomogen verteil-
te Messungen heranziehen (Daley, 1991). Verfahren zur direkten Einbringung (Assi-
milation) von solchen inhomogenen Stichproben in bereits laufende Vorsagen
werden noch entwickelt. Von besonderem Interesse ist dabei die Simulation von
Niederschlagen aus den oft sehr kurzlebigen konvektiven Systemen, die im Rah-
men des GEWEX (Globales Energie- und Wasserkreislauf-Experiment) angestrebt
werden.

Zur Vermeidung von scheinbaren Trends in den Analysen sollten die Rohdaten
sorgfaltig gespeichert und flr spatere Analysen mit verfeinerten Methoden bereitge-
halten werden.

4. Einige Beispiele
4.1 : Temperaturen

Die Analyse von Temperaturfeldern in der Troposphére stand lange Zeit im Vorder-
grund der Forschung mit Satellitenmessungen (Rodgers, 1976). Die Messungen
erfolgen im Infrarot und im Mikrowellenbereich multispektral, wobei letztere durch
Wolken nur duBerst geringflgig gestort sind. Die direkte Umkehrung der Strahlungs-
transportgleichung ist in nur wenigen Spezialfallen méglich. Zudem enthalten solche
Messungen bei der vertikalen Sondierung Informationen Uber die Temperaturen
eines relativ machtigen Luftschicht von 5 - 8 km Mé&chtigkeit, sodaB im Prinzip aus
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ihnen nur relativ glatte Vertikalprofile abgeleitet werden kénnen. Die Analysevertah-
ren verknipfen daher sehr geschickt die Vorgeschichte der beobachten Luftmasse
mit direkten Messungen und den Sondierungen vom Satelliten aus, wodurch man
hohe Ubereinstimmung von oft weniger als 1 K Differenz erhélt und auch Inversio-
nen in der freien Atmosphare identifiziert.

Deren zeitliche Analyse 148t in der unteren Stratosphére eine schwache Tempera-
turabnahme erkennen, die den Vorstellungen von der Wirkung des Treibhausgases
Kohlendioxid (ndmlich in den Schichten von oberhalb etwa 10 - 12 km abkihlend
bei Zunahme desselben) entgegenkommt. In solchen Daten bilden sich auch her-
vorragend natlrliche Stdérungen, etwa die kurzzeitige Erwarmung durch Vulkan-
staub, ab. Erst den Satellitenmessungen verdankt man eine ziemlich lickenlose
Kenntnis der Temperaturfelder in der oberen Atmosphére bis etwa 50 km Hohe.

4.2: Wolken und Strahlungsbilanz

Die Bewdlkung regelt sehr effektiv den Energieaustausch durch Strahlung mit dem
Weltraum. Wahrend die sehr niedrigen Stratusfelder wegen ihrer hohen Albedo und
auch hohen Oberflachentemperatur mehr abstrahlen als von der Sonne eingestrahlt
wird, also im zeitlichen Mittel das Klimasystem "abkihlen" kdnnen, wirken die hohen
und meist sehr dinnen Cirrusfelder - wenn keine tiefere Bewdlkung darunter liegt -
meist "erwdarmend”, denn sie sind im solaren Spektralbereich sehr transparent und
dagegen im Infrarot optisch dichter als Wasserwolken (Einige Zusammenfassungen
findet man u. a. in Peixoto, Oort, 1992; Raschke, Jacob, 1993).

Wolken regeln auch die Strahlungserwarmung bzw. -abkihlung innerhalb der Atmo-
sphére. Sie transportieren latent gebundene Warme im Wolkenwasser und -eis.
Deswegen muB auch eine genauere Erfassung der dreidimensionalen Verteilung
von Wolkenfeldern angestrebt werden.

Die bisher durchgefihrten passiven, abbildenden Messungen von reflektierter und
emittierter Strahlung ermdglichen im wesentlichen nur eine Bestimmung des jeweils
in einem Gebiet (Bildelement, Pixel) vorhandenen gesamten Bedeckungsgrades
und der Hohe der Wolkenoberflache. Dadurch ist nur andeutungsweise die dreidi-
mensionale Struktur der Wolkenfelder erfaBt. Es fehlen insbesondere Angaben liber
die Hohe - und Temperatur - von Wolkenunterkanten, die auch den Strahlungshaus-
halt am Erdboden und durch ihn angeregte Prozesse dominierend beeinflussen.
Daher versucht man die vertikale Wolkenverteilung in Zukunft mittels Lidar und
Wolkenradar (bei 35 oder 94 GHz) vom Satelliten aus zu erfassen. Entsprechende
Studien werden bereits durchgefiihrt.
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Zur Analyse der Routinebilddaten meteorologischer Satelliten wurde bereits im Jahr
1983 das Internationale Wolkenklimatologieprojekt (ISCCP) eingerichtet, das als
hervorragendes Beispiel internationaler Zusammenarbeit zwischen den Weltrauma-
genturen der USA, Japans, Europas und einiger Forschungsinstitute gilt und nach
auBerst grindlichen Eichungen aller Daten sehr umfangreiche Datensatze, die
bereits einen Zeitraum von 8 Jahren Uberdecken, der Forschung zur Verfligung
stellen kann (Schiffer, Rossow, 1985). Die "ISCCP-Wolken" sind keineswegs feh-
lerfrei. In ihnen sind die hohen diinnen Cirren und auch Wolken ber den Schnee-
und Eisflachen der Polargebiete noch unterreprasentiert. Es wird daher eine Nach-
analyse erfolgen, so daB etwa gegen Ende 1994 eine sorgféltig geeichte Zeitreihe
von 10 Jahren der Forschung zugénglich sein wird. Die ISCCP-Archive enthalten
neben Angaben Uber die Bewdlkung auch deren Ausgangsdaten, die wegen der zur
Beginn des Projekts noch recht limitierten Kapazitaten zur Datenbearbeitung und -
speicherung auf eine Auflésung von 30 bis 50 km reduziert worden sind.

Messungen der planetaren Strahlungsbilanz begannen bereits in den ersten 60-
iger Jahren mit einzelnen Experimenten auf Satelliten der TIROS- und Nimbus-Se-
rien. Deren Ergebnisse weichen allerdings nur unwesentlich - bis auf die geringere
Genauigkeit - von denen des neueren ERBE (Earth Radiation Budget Experiment)
ab, das gleichzeitige Messungen von drei Satelliten aus mit gleichen Geraten durch-
fuhrte. Dadurch konnten die Unsicherheiten durch den Tagesgang der Bewdlkung
und Temperatur bis auf geringe Unsicherheiten von etwa 10 wm? beseitigt werden.
Diese Daten, zeitgleich gemessen mit den Ergebnissen des ISCCP, erlauben auch
eine genaue Abschatzung des Einflusses der Bewdlkung auf den planetaren Strah-
lungshaushalt. Diese verringert den StrahlungsgenuB des Planeten um im Mittel
etwa 20 wm2, wobei in einigen Gebieten mit dominant hohen Cirren und nur weni-
gen tiefen Wolken auch eine Erhéhung der Strahlung erfolgt. Andererseits konnte
auch gezeigt werden, daB sehr dichte Cirren auch die solare Einstrahlung so stark
abbremsen, daB keine weitere Erwarmung der tropischen Ozeane erfolgt (z.B.:
Ramanathan et al., 1989; Michaels und Stooksbury, 1992).

Eine Vielzahl von Studien widmete sich auch dem EinfluB des El-Nino-Phanomens
auf die Strahlungsbilanz im Pazifik. Die hochreichende konvektive Bewdlkung ver-
schiebt sich dabei vom Gebiet der Phillippinen an den Ostrand Sidamerikas, so
daB unterschiedliche Aufheizungen auftreten (Philander, 1989).

In einer weiterfihrenden Studie wurden die Strahlungsbilanzfelder bezlglich ihres
Einflusses auf den Energieaustausch innerhalb der Troposphére untersucht.
Man fand eine durch das stidndige Strahlungsdefizit (iber der Sahara und den an-
grenzenden arabischen Wdsten erzwungene Stromungskonvergenz mit Absinken,
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der eine Divergenz im westlichen Pazifik gegeniibersteht (Sohn und Smith, 1982).

Aus Satellitendaten und gleichzeitigen Flugzeugmessungen der Wolkeneigenschaf-
ten und -strukturen kénnen schiieBlich unter Zuhilfenahme von dynamischen
Modellrechnungen bessere Parametrisierungsansétze fiir die Beriicksichtigung von
Wolkenentwicklungen in globalen Klimamodellen abgeleitet werden. Diesen Zielen
widmen sich die "GEWEX Cloud Systems Study (GCSS)" (s. z.B. GEWEX Team,
1993) und auch mehrere Verbundprojekte, von denen eines in Europa organisiert
wird (EUCREX: s. u. a. Raschke und Jacob, 1993).

Die Strahlungsbilanz am Boden bestimmt eine Vielfalt von Austauschprozessen,
insbesondere die Verdunstung Uber allen Landflachen. Sie kann nicht direkt vom
Satelliten aus gemessen, sondern nur aus den Angaben Uber die Bewdlkung und
die Nettostrahlung am Oberrand abgeschéatzt werden. Fur die solare Komponente
gelingt dies mit relativen Unsicherheiten von 5 - 8% bei monatlichen Mitteln der Glo-
balstrahlung. Sehr unsicher ist dagegen die Abschitzung der langwelligen Gegen-
strahlung, weil man die Wolkenunterkantentemperatur nicht kennt und schlieBlich
auch nur sehr spérliche Kontrollmessungen zur Verfiigung hat. Daher richtet das
Weltklimaforschungprogramm eine Reihe von Strahlungsbasisstationen ein (eine
davon bildet das Observatorium Lindenberg des DWD, zwei weitere unterhalt das
AWI in Ny-Alesund und an der Neumeyr-Station), um an wenigen, aber sorgfaltig
unterhaltenen Ankerstationen Kontrollwerte zu haben. Davon unbertiihrt bleiben alle
Ozeanflachen. Erst nach der Jahrtausendwende kann die dreidimensionale Wolken-
verteilung mittels eines Wolkenradars (im Millimeterbereich messend) und vieleicht
auch zusatzlich eines Lidar vom Satelliten aus global erfaBt werden.

Aus den ISCCP-Ergebnissen berechnete Verteilungen der gesamten Strahlungsbi-
lanz der Atmosphare wurden bereits in einer vorlaufigen Studie benutzt, um den
WolkeneinfluB auf die Bildung von verfligbarer potentieller Energie abzuschatzen.
Es zeigt sich, daB hier fast alle konvektiven Systeme zu deren Erhéhung beitragen,
wahrend Uber den Gebieten mit dominierend tiefer stratiformer Bewdlkung der Vor-
rat an verfugbarer potentieller Energie sogar abgebaut werden kann.

4.3 : Wind

Wahrend die modernen Analyseverfahren selbst Gber datenarmen Gebieten in mitt-
leren und hohen Breiten den Wind in der mittleren und oberen Troposphére genau
berechnen, versagen sie in den Tropen (fehlender Coriolisterm) und oft auch Gber
dem Boden. Daher wurde frihzeitig mit der Entwicklung von Verfahren zur Abschat-
zung des Windes aus dem in zeitlich versetzten Bildern erkennbaren Versatz von
Wolkenelementen begonnen. Diese Satellitenwinde sind nunmehr fester Bestandteil
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aller Routineanalysen, und sie haben diese signifikant Gber vielen Gebieten der
Erde verbessert.

Die Windbestimmung in allen Schichten der Tropo- und Stratosphére sollte im kom-
menden Jahrzehnt auch mit Depplerlidar méglich sein.

Relativ neu ist die Mdglichkeit, den Wind ber den Ozeanen lber die dort im Ruick-
streusignal von Radarpulsen sowie auch der Anderung des Emissionsvermégens im
Mikrowellenbereich erkennbare Oberflachenrauhigkeit (Wellengang und -spektrum)
abzuschéatzen. Diese Methode fiihrte zur Identifikation vieler mesoskaliger Wirbel,
die Energie-und Impulstransporte dominieren, aber leider in den Ublichen Analyse
nicht erkannt wurden.

4.4 : Oberflacheneigenschaften

Die Albedo der Kontinente kann nur bei wolkenfreiem Himmel direkt beobachtet
werden. Sie hat bei bedecktem Himmel dann allerdings leicht unterschiedliche
Werte (spektraler und WinkeleinfluB) und wird auch von der Feuchte der obersten
Bodenschicht bestimmt. Spektrale Messungen der Reflexion wurden auch benutzt,
um die Vegetation anhand eines Index zu erfassen, der aber sehr komplexe Anga-
ben Uber die Vegetationsdichte und deren Zustand enthalt und daher nur ein quali-
tatives MaB darstelit (Choudhury und Fung, 1989).

Analysen der Schneebedeckung der Kontinente erfolgten anfangs manuell anhand
der in Satellitenbildern erkennbaren Schneegrenzen - spater mittels Rechnerverfah-
ren. Sie ergaben eine geringfligige Abnahme der Schneebedeckung tber den Konti-
nenten der Nordhalbkugel. Viele Fehler resultieren aus der Schwierigkeit, tiefe
Bewdlkung und Nebel vom Schnee zu unterscheiden und aus der an den Uber-
gangszonen haufigen Tatsache, daB tagsiber die nachtliche Schneedecke
wegschmilzt (Robinson et al., 1993).

Das Meereis lber beiden Polargebieten kann sowohl in den Mikrowellendaten als
auch in den hbdher aufgelésten Daten der Reflexion im Solaren und Emission im
Infrarot erkannt werden. Seine Ausdehnung und Bedeckung zeigt zwar regionale
Schwankungen, aber keinen in Richtung Erwdrmung deutbaren Trend. Mikrowellen-
daten der Emission, wenn analysiert bezlglich deren Polarisation, gestatten auch
eine Unterscheidung zwischen Eisarten unterschiedlichen Alters, und der Machtig-
keit. Letztere muB aber direkt oder mittels Radar gemessen werden (Chapman,
Walsh, 1993; Gloersen, Campbell, 1991).

~ Die Oberflachentemperaturen der Ozeane kdnnen bei wolkenfreiem Himmel mit

einer Unsicherheit von 0.3 - 0.5 K gemessen werden, also nicht wesentlich unge-
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nauer als radiometrisch vom Schiff aus. Hierzu haben die multispektralen und
winkelabhangigen Messungen vom europaischen Satelliten ERS-1 aus wesentlich
beigetragen. Nur Uber den inneren Tropen verhindert die groBe Menge an atmo-
spharischem Wasserdampf von etwa 4 - 6 gm‘2 in jeder vertikalen Luftsdule solch
geringe Unsicherheiten.

Wellengang, Temperatur- und Wasserdampfunterschiede zwischen der Atmosphare
und dem Meer dominieren die reale Verdunstung. Auf einfachen Bulk-Formeln auf-
bauend, hat man daher unter Verwendung von Daten verschiedener Satelliten auch
versucht, die Verdunstung tber den Meeren zu berechnen. Die vorliegenden Ergeb-
nisse liegen zwar in realistischen Wertebereichen; sie bedirfen aber einer quantita-
tiv genauen Uberpriifung.

4.5 : Wassergehalt der Atmosphére, Wolkenwasser

Wasserdampf ist das wichtigste Treibhausgas in unserer Atmosphare; durch seine
Phasenwandlungen und die dabei auftretenden Energiegewinne bzw. - verluste und
die weiteren Wirkungen von Wolken beim Strahlungstransport und als Nieder-
schlagsspender dominiert er die Umverteilungen von Energie und Impuls im Klima-
system (d.h.: die Dynamik der Atmosphéare). Die Gesamtmenge ist Uber den mei-
sten Gebieten der Erde relativ einfach (ber die mittlere Oberflachentemperatur zu
berechnen.

Die vertikale Verteilung des Wassers in der Atmosphédre muB aber sehr genau be-
kannt sein. Leider gelingen solche Messungen nicht einmal direkt mit Radiosonden.
Es verbleiben erhebliche Unsicherheiten von bis zu 50 % in der mittleren und
oberen Troposphére.

Einige Radiometer in meteorologischen Satelliten messen die Emission des Was-
serdampfes in mehreren Spektralbereichen. In den Analysen solcher Daten werden
dann zusétzlich verfligbare Informationen tiber Wolken verwendet, um die Genauig-
keit zu erhéhen, denn Wolken findet man liberwiegend in geséttigten Schichten.

Die Genauigkeit solcher Analysen reicht allerdings derzeit keineswegs aus, um
Klimatrends auch in diesem Parameter zu erkennen. Im GEWEX hat man daher ein
Unterprojekt geschaffen, das sich auf diese Aufgabe konzentriert und Algorithmen
zur Verbesserung der Wasserdampferfassung Uber allen Gebieten der Erde
entwickeln soll (Hargens, et al., 1993).

Messungen des in den Wolkenfeldern enthaltenen Wassers und Eises gelingen
zum Teil recht gut Gber Rickschlisse aus deren optischen Eigenschaften im Sicht-
baren und Infrarot, und Uber See mit Messungen der Emission im Mikrowellen-
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bereich. Wie bei den Niederschlagsmessungen haben alle bisherigen Analysen nur
wenig Ricksicht auf die raumlichen Strukturen innerhalb der Wolkenfelder und
schlieBlich auch deren zeitlichen Verdnderungen genommen. Vielfach werden nur
einfache Mittelwerte gebildet.

4.6 : Niederschlag als Regen oder Schnee

Die direkte Messung des die Erdoberfliche erreichenden Niederschlages bildet
bereits Gber den besiedelten Kontinenten ernste Probleme. Es sind stationsspezifi-
sche Korrekturen von oft bis zu 30 % des MeBwertes anzubringen. Gebietswerte
kénnen nur anhand recht komplexer Verfahren aus den einzelnen Stationswerten
bestimmt werden. Uber den Meeren existieren iberhaupt keine Stationen. Er muB
daher nur aus gleichzeitigen Messungen der Emission im Mikrowellenbereich und
im Infrarot abgeschétzt werden. Die Ergebnisse liegen in realistischen und durch
Schiffs- und Inselstationen abgesicherten Wertebereichen. Sie bieten zusétzlich den
Vorteil liber die genaue Lage von Niederschlagsgebieten. Absché&tzungen des
Niederschlages Uber Land sind dagegen noch wesentlich ungenauer wegen des in
den Satellitenmessungen hohen Anteils von Bodensignalen. Trotz dieser noch
gravierenden Unsicherheiten werden alle Niederschlagsangaben beim DWD im
GPDC (Global Precipitation Data Center: eine von der Klimaabteilung des DWD
unterhaltene Arbeitsgruppe) gesammelt und monatlich publiziert zur weiteren Ver-
wendung in wissenschaftlichen Studien (Rudolf et al., 1992; WCRP-78, 1992).

Eine wesentliche Verbesserung der Niederschlagserfassung tiber der Erde erwartet
man von den Messungen eines Regenradars im Satelliten TRMM, der etwa im Jahr
1998 starten soll, und zugleich von der Entwicklung neuer Verfahren zur Assimila-
tion der wenigen Messungen in Analysemodelle.

Sehr leichter und kleintropfiger Nieselregen wird oft auch am Boden nur ungenau
erfaBt. Hier erhofft man sich weitere Fortschritte durch Nutzung des oben erwahnten
kurzwelligen Wolkenradars.

Niederschlag als Schnee kann in den abbildenden Satellitendaten zwar qualitativ
gut erkannt, aber durch weitere Messungen nur selten auch in der Menge genau er-
faBt werden (Robinson et al., 1993). Die Schneeablage (iber dem polaren Eis ist
vom Satelliten aus ebenfalls nicht erfaBbar. Das gilt auch fir Schneefall tiber den
Ozeanen.
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5. Ausblick

Das kommende Jahrtausend wird volistdndigere und sicher auch leichter nutzbare
Datensatze liefern. Neuere Datenspeichersysteme, wie etwa das EOSDIS (Earth
Observation Data Information System) der USA sollen die Verbreitung beliebig um-
fangreicher Datensatze wesentlich erleichtern. Die Speichertechnologie hat hierzu
bereits leicht transportable Medien geschaffen; die Rechnertechnologie wird bis
zum Ende des Jahrtausends ihre jetzigen Fahigkeiten noch weiter gesteigert haben.

Es bleibt dann nur die Notwendigkeit, zu einer wesentlichen Weiterentwicklung
unserer Fahigkeiten diese Informationsmengen auch gezielt zu verwerten, wozu
auch neue Wege in der Ausbildung von Wissenschatftlern beschritten werden
mussen. Dies erfordert auch Umdenken in den Wetter- und Klimadiensten, in der
Ozeanographie und Hydrologie.

Die Forschungsplane im WCRP - insbesondere in dessen Unterprogramm GEWEX
- eroffnen dazu neue Wege. Die Europaer haben sich hierzu das Projekt BALTEX
(Baltic Sea Experiment) geschaffen (Raschke, 1993).

Das Management im Weltklimaprogramm hat hierzu die Plane zum GCOS (Global
Climate Observing System) entwickeln lassen, in dem neben allen Komponenten
der bereits fiir die Wettererfassung entwickelten Systeme (World Weather Watch)
und der dazu verfugbaren Analyseverfahren nunmehr neue Generationen von Rou-
tinesatelliten gehdren. Hier bahnt sich eine weltweit koordinierte Zusammenarbeit
an, bei der Europa, die USA und Japan die Hauptlast tragen werden. China, Indien,
RuBland und auch noch andere Lander werden dazu noch eigene Satelliten in pola-
ren oder geostationaren Umlaufbahnen unterhalten, die das System vollkommen
verdichten kénnen.

Von europaischer Seite wird in der Routine die Hauptlast von den Satelliten MSG
(Meteosat Second Generation) und METOP (Meteorological Operational Platform)
getragen werden, zu denen.sich noch die Forschungsplattform ENVISAT (Environ-
mental Satellite) gesellen wird. Aus den USA kommen die Satelliten der GOES-
Serie, NOAA-Serie und EOS-Serie; Japan setzt seine geostationare Serie GMS fort
und ergénzt sie noch durch die ADEOS-Satelliten.

Ein erstes "Regenradar” wird auf dem amerikanisch-japanischen Satelliten TRMM
(Tropical Rainfall Monitoring Mission) geflogen in dquatornahem Umlauf. Ihm soll
eine weitere Mission in mehr polarem Umlauf folgen, die auch ein erstes Wolkenra-
dar tragen wird. Die Europaische Weltraumbehdérde plant ein Gegenstick rait Beto-
nung der Strahlungsbilanz.
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Werden diese Beobachtungen bereits gut genug sein, um Klimavariationen eindeutig
anthropogenen Ursprungs zuordnen zu kdnnen ?

Es gibt Gber deren Wirkungen und Erscheinungsbilder viele unterschiedliche Speku-
lationen (s. z.B. Karl et al., 1991; Held, 1993). Jedoch ist ein eindeutiger Nachweis
daflr z.Z. noch nicht lieferbar und vermutlich auch in den nachsten Jahren nicht
durch Modellsimulationen flr unterschiedliche Szenarien darzustellen.
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UNESCO
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Atmospheric Model Intercomparison Project
Alred Wegener Institut, Bremerhaven
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Climate Variability
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Environmental Satellite

Earth Radiation Budget Experiment

Earth Observation Data Information System
Global Energy and Water Cycle Experiment
Global Climate Observing System

GEWEX Cloud Systems Study

Global Precipitation Data Center
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1 Einleitung

Seit vielen Jahren werden Modelle zur Beschreibung von atmosphérischen Prozessen
in der Mesoskala entwickelt [12] [13]. Um 1980 konzentrierten sich in Deutschland
mehrere Gruppen auf die Entwicklung von Modellen speziell fiir die Mesoskala 7,
die fiir horizontalen Gitterweiten deutlich unter 10 km konzipiert wurden [15]. We-
gen dieser Skala kann in diesen Modellen eine hydrostatische Approximation zur
Larmfilterung nicht verwendet werden, sondern es mufl in der Regel beziiglich des
Rechenaufwandes wesentlich aufwendigere Formen der anelastischen Approximation
angewendet werden. Dabei besitzen diese Modelle in typischen Anwendungen 10°
bis 107 Freiheitsgrade. Wegen der kleinen aufgeldsten Lingenskalen liegen die ver-
wendeten Zeitschritte in der GroBenordnung von 10 Sekunden. Aus diesen Angaben
folgt, daff die Anwendung dieser Modelle iiber Episoden linger als zwei bis drei Tage
Modellzeit technisch auch auf Hochleistungsrechnern zur Zeit kaum méglich ist.

Ein mesoskaliges Modell beschreibt immer nur einen riumlichen Ausschnitt aus
der Atmosphire. Fiir eine Anwendung eines solchen Modells iiber einen Zeitbe-
reich von mehr als einigen Stunden ist es deshalb notwendig, einen Mechanismus
vorzusehen, der dem Modell Informationen iiber den Zustand und Verinderungen
der dufieren Skala mitteilen kann, zum Beispiel durch ein "nesting”. Im Bereich der
numerischen Wettervorhersage sind solche Verfahren inzwischen verbreitet. Aber es
existieren auch anelastisch gefilterte Modelle, die zum Beispiel in sich selber genestet
werden [5]. Eine alternative Vorgehensweise, die vor allem dann angewendet wer-
den kann, wenn der Skalenunterschied zwischen den Modellen, die gekoppelt werden
sollen, fiir ein "nesting” zu groB wird, ist der Antrieb durch ein grofiriumiges Druck-
feld, daB durch ein iibergeordnete Modell bestimmt wird [4] [1]. In beiden Fillen
beschreibt ein mesoskaliges Modell eine Reaktion auf die Prozesse der {ibergeordne-
ten Skala.
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1.1 Definitionen

Diese Diskussion soll aufzeigen, daff die Anwendung mesoskaliger Modelle iiber einen
lingeren Zeitbereich prinzipiell schwierig ist. Eine Klimabeschreibung aus Modell-
simulationen in Anlehnung an Stationsdaten durch Auswertung von Zeitreihen der
berechneten Felder ist offensichtlich in der Mesoskala 4 nicht méglich. Es gibt al-
lerdings Beispiele von solchen Anwendungen mit stark vereinfachten Modellen 8],
deren Giiltigkeitsbereich aber entsprechend reduziert ist. Deswegen ist die Entwick-
lung anderer Konzepte fiir die Anwendung von Modellen in der Mesoskala fiir die
Klimatologie notwendig. Dazu sollen hier an Beispielen mogliche Ansétze diskutiert
werden, die aber noch einer Weiterentwicklung bediirfen.

Zusammen mit diesen Konzepten muB aber auch der Begriff mesoskaliges Klima
definiert werden, da aus diesem die Aufgaben und Ziele folgen, die mit einem meso-
skaligen Modell erreicht werden sollen. Wippermann definiert den Begriff wie folgt
[15], S. 25:

Die mesoskalige Klimatologie umfafit die meteorologischen Vorginge im
regionalen Bereich. Hierzu tragen solche Prozesse bei, deren raumli-
che Ausdehnung in dieser Gréfenordnung liegt und die durch Instabi-
lititsprozesse innerhalb der Atmosphire entstehen. Bedeutsamer fiir die
Variabilitit der Klimavariablen in der Mesoskala sind jedoch Einfliisse,
die iiber die unterschiedlich gestaltete Erdoberfliche als Randbedingung
fiir den Impuls, die Energie und den Massenaustausch - hier insbesondere
die Verdunstung - wirksam sind.

Eine allgemeinere sklalenunabhingige Definition des Klimabegriffs, der sich eng an
Modellanwendungen anlehnt, formuliert Leith [11]. Zusammenfassend unterscheidet
er Wetter als die Prozesse, die vor allem durch Anfangswerte bestimmt werden. Der
Begriff Klima umfaBt alle Zustinde, die vor allem durch Randbedingungen bestimmt
werden.

Wie schon diskutiert, beschreibt ein mesoskaliges Modell immer eine Reaktion
auf die iibergeordnete Skala und auf die Randbedingungungen, die vor allem durch
den Erdboden, seiner Oberflichenstruktur und seiner physikalischer Eigenschaften
beeinflufit werden. Im Sinne des Klimabegriffs von Leith beschreibt ein mesoskali-
ges Modell immer das mesoskalige Klima, weil seine Lésungen vor allem durch die
Randbedingungen bestimmt werden. Im Sinne von Wippermanns Definition be-
schreibt ein mesoskaliges Modell das mesoskalige Klima, weil es die Variabilitat der
Klimavariablen auf Grund der unterschiedlich gestalteten Erdoberfliche beschreibt.

1.2 Ziele

Aus den genannten Definitionen folgt, dafl das wesentliche Ziel der Anwendung me-
soskaliger Modelle in der Regionalklimatologie die Beschreibung der Variabilitat des
Klimas auf Grund der regionalen Strukturen der Erdoberflache ist. Dies wird durch
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die vergleichsweise hohe Auflésung der Modelle unterstiitzt, die eine direkte Simula-
tion wesentlicher Prozesse in der atmospharischen Grenzschicht iiber inhomogenem
Gelénde erlaubt. Auf der anderen Seite steht, daB nur einzelne Episoden simuliert
werden kénnen. Daraus folgt, dafl ein weiteres wesentliches Problem der Anwendung
mesoskaliger Modelle in der Klimatologie die Verallgemeinerung der Ergebnisse aus
einzelnen Episoden ist. Dazu findet man verschiedene Ansitze in der Literatur.

Die erste naheliegende Anwendung ist die Simulation typischer Episoden als
Fallstudien, mit denen versucht wird, fiir ein typisches Gebiet oder Region typische
Phénomene zu beschreiben. Dabei ist haufig ein Ziel die Skalen eines Phinomens
zu beschreiben, da diese oft unbekannt sind, weil entsprechende Beobachtungen
nicht vorliegen. Eine andere mogliche Fragestellung in diesem Zusammenhang ist
die Beurteilung der Auswirkung des Phinomens auf andere Prozesse, zum Beispiel
der Ausbreitung eines freigesetzten Stoffes. In diesen Anwendungen kann man sich
auch die Moglichkeit zu Nutze machen, Sensitivititsstudien durch Variation von
externen Parametern durchzufiithren, zum Beispiel zur Beurteilung der Auswirkung
méglicher Landnutzungsinderungen. Das Problem dieser Anwendungen ist aber,
dafl die Definition der sogenannten typischen Episoden meist subjektiv durch den
Modellanwender erfolgt, wodurch die Ubertragbarkeit der Ergebnisse in Frage ge-
stellt wird.

Eine andere Problemstellung ist die Beschreibung des Einflusses der iibergeord-
neten, synoptischen Skala auf die mesoskalige Variation der Klimavariablen. Der
Ansatz dabei ist die Annahme, daB der Klimazustand der iibergeordneten Skala
heute wesentlich besser bekannt ist als in der Mesoskala. Diese Annahme begriindet
sich mit der wesentlich groferen Dichte von Beobachtungstationen, die sich relativ
zu den Skalenlingen ergibt. Ein Beispiel fiir diese Anwendung ist die Konstruktion
synthetischer Klimakarten, bei der versucht wird, aus statistischen Verteilungen
externer Modellparameter auf die statistischen Eigenschaften von Modellvariablen
zu schliefen. Diese Methode wurde von Wippermann und GroB [16] formuliert
und spater auf dreidimensionale Gebiete angewendet [2]. Diese Methode setzt vor-
aus, daB die Modellosungen eindeutig von externen Modellparametern abhangen,
wodurch die Methode auf solche Bedingungen beschriankt wird, bei denen interne
Instabilititen ausgeschlossen sind. Ein Beispiel einer solchen Anwendung wird im
folgenden gezeigt.

Eine weitere Anwendungsméglichkeit, die hier ebenfalls in einem Beispiel disku-
tiert wird, ist die Anwendung des Modells zur Uberpriifung von Hypothesen fiber
mesoskalige Prozesse. Auch hier wird das Modell verwendet, um fehlende Beob-
achtungen zu ersetzen. Man muB zunichst eine Hypothese formulieren, die die
Dynamik eines Phinomens auf vielleicht einfachere Weise beschreibt. In dem hier
gezeigten Beispiel wird es ein Ahnlichkeitshypothese sein, die das Auftreten eines
klimarelevanten Phianomens auf wenige Parameter beschrinkt, die aus der iiberge-
ordneten Skala vorgeschrieben werden. Wenn es gelingt, eine solche Hypothese zu
bestitigen, dann ist damit eine notwendige Voraussetzung zur Formulierung von
Parametrisierungen der Wirkung der betreffenden Prozesse erfiillt. Solche Para-
metrisierungen werden benétigt, um die integrale Wirkung mesoskaliger Prozesse
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abzuschitzen, zum Beispiel die Impuls-, Warme- oder Stoffliisse {iber einem orogra-
phisch gegliedertem Gebiet, oder um die Einbeziehung dieser Prozesse in Modellen
zu ermdglichen, die diese mesoskaligen Prozesse auf Grund ihrer Aufldsung nicht
direkt erfassen zu konnen.

2 Die Konstruktion synthetischer Klimakarten

Das erste Anwendungsbeispiel zeigt die Konstruktion synthetischer Klimakarten, die
im Unterschied zur frither gezeigten Methode [2] die Einbeziehung mehrerer externer
Parameter erlaubt. Zunichst soll jedoch eine kurze Beschreibung des Modells folgen

2.1 Das Modell und wichtige Eingabeparameter

Die hier gezeigten Anwendungsbeispiele wurden mit dem Karlsruher atmosphari-
schen mesoskaligen Modell KAMM erstellt, das an anderer Stelle [4] beschrieben wor-
den ist. Es wurde hier bei konstanten Bodentemperaturen verwendet, die gleich der
Lufttemperatur gesetzt worden sind, weil thermisch induzierte Stromungsprozesse
zunichst ausgeschlossen werden miissen, um die Eindeutigkeit des Zusammenhangs
zwischen externen Modellparametern und den Losungen zu gewéhrleisten. Im Un-
terschied zu der in [4] beschriebenen Version wurde fiir die hier gezeigten Simulatio-
nen am Modelloberrand eine Ausstrahlungsrandbedingung von Klemp und Durran
[10] verwendet und als numerisches Schema fiir die Advektion ein FCT -Verfahren
gewihlt, um die numerische Diffusion zu verringern. Dieses war notwendig, weil fiir
die Bedingung der kleinen Froude - Zahlen in der zweiten gezeigten Anwendung die
turbulente Diffusion nur gering wirksam ist. Die im Modellgleichungssystem auf-
tretende Poissongleichung fiir den Druck wurde mit einem vom Rechenzentrum der
Universitit Karlsruhe entwickelten konjugierten Gradientenverfahren geldst.

Als Simulationsgebiet wurde in beiden Anwendungen das siidliche Oberrheintal
mit seinen Randgebirgen Vogesen im Westen, dem Schwarzwald im Osten und dem
Schweizer Jura im Siiden gewahlt. Die horizontale Gitterweite betrigt Az = 6km
bei den gezeigten synthetischen Klimakarten (Abbildung 2) und Az = 3km (Abbil-
dung 4) im zweiten Fall.

2.2 Die Klassifizierung der externen Modellparameter

Die von Wippermann und GroB [16] beschriebene Methode geht von statistischen
GroBen, wie Haufigkeitsverteilungen, fiir externe Modellparameter aus. Dann wer-
den fiir verschiedene Werte dieser Parameter Simulationen durchgefithrt und der
jeweiligen Losung die entsprechende Haufigkeit des verwendeten Wertes des exter-
nen Parameters zugeordnet. Wenn der Zusammenhang zwischen den Werten dieses
Parameters und der Losung eindeutig ist, dann kann man auf diese Weise den Mo-
dellvariablen diese Haufigkeiten zuordnen und man erhalt die Haufigkeitsverteilung
dieser Variablen. In den frither gezeigten Beispielen wurde nur die geostrophische
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Windrichtung als externer Parameter variiert, um daraus die Windrichtungsvertei-
lung in Bodennihe zu bestimmen. In dem damals gezeigten Beispiel war die Me-
thode gerechtfertigt, weil durch Sensitivitatsstudien belegt werden konnte, daf die
konstruierten Windrichtungsverteilungen bei der gewihlten Topographie nur gering
von anderen Parametern, wie der Windgeschwindigkeit, abhingt. Da die Windge-
schwindigkeit nicht variiert wurde, waren nur relative Aussagen iiber die mittlere
Verteilung der Windgeschwindigkeit in Form von geostrophischen Widerstandsbei-
werten moglich.

Die Beschrinkung auf nur eine Windgeschwindigkeit ist sicher nicht immer ge-
rechtfertigt. Wenn man etwa auch Aussagen iiber absolute Werte der Windgeschwin-
digkeit erhalten will, mu man sicher auch die Windgeschwindigkeit variieren. Auch
die Schichtung ist vor allem fiir die Strémungsform von Bedeutung, so dafi auch diese
in einer solchen Konstruktion mit beriicksichtigt werden sollte. Um die Genauigkeit
der konstruierten Karen zu erhohen, sind vielleicht auch noch weitere Parameter von
Bedeutung, die mit einbezogen werden sollten. Wenn man die bisherige Prozedur
auf mehrere externe Parameter erweitert, wird diese Methode fast beliebig aufwen-
dig. Die Anzahl der notwendigen Simulationen steigt dann auf ]_[:;1 n;, wenn n; die
Zahl der Klassen des Parameters ¢ und k die Anzahl der Parameter ist. Deswegen
ist hier eine Datenreduktion notwendig, die trotzdem die notwendige Information
beibehilt.

Als Methode zur Datenreduktion wird hier eine Clusteranalyse verwendet, mit
der die externen Parameter in Gruppen eingeteilt werden, ohne daff diese durch
Intervalle a priori vorgeschrieben werden. In dem folgenden Beispiel wird diese Clu-
steranalyse auf die zweidimensionale Hiufigkeitsverteilung der horizontalen Windge-
schwindigkeitskomponenten der 700 hPa - Druckfliche in Stuttgart angewendet, die
vom Deutschen Wetterdienst im Rahmen des REKLIP - Projektes [7] zur Verfiigung
gestellt worden ist. Diese Daten werden durch die Clusteranalyse in Windrichtungs-
und Geschwindigkeitsklassen eingeteilt, die in der Abbildung 1 dargestellt sind. Die
Clusteranalyse wurde dabei mit dem kommerziell erhiltlichen Programm SAS [9]
durchgefiihrt.

Fiir jedes der gewidhlten Cluster, gekennzeichnet durch die Windgeschwindig-
keitskomponenten, wurde eine Simulation bei sonst konstanten Bedingungen durch-
gefiihrt und dem Ergebnis die Haufigkeit des Clusters zugeordnet. Die Windge-
schwindigkeit im 700 hPa Druckniveau wurde als geostrophisch interpretiert und als
solche im Modell verwendet. Es wurden die Ergebnisse wie in [2] nach jeweils drei
Stunden Modellzeit weiterverarbeitet.

Der wesentliche Unterschied zu der friiheren Methode ist, dafi die Klassen nicht
mehr dquidistant sind und jetzt zwei Parameter beriicksichtigt worden sind. Diese
Methode 1dBt sich prinzipiell auf viele Parameter erweitern. Dabei wird nur die
Anzahl der verwendeten Cluster vorgegeben, je nach der gewiinschten Genauigkeit
des Ergebnisses und der zur Verfiigung stehenden mehrdimensionalen Héufigkeits-
verteilungen. Das Ergebnis dieser Clusteranalyse der externen Parameter, wie sie
in Abbildung 1 dargestellt ist, 1a8t sich auch als eine Klassifizierung typischer Wet-
terlagen an dem jeweiligen Ort interpretieren, die hier aber nicht weiter diskutiert
werden soll.
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Abbildung 1: Cluster der Windgeschwindigkeit im 700 hPa Druckniveau an der
aerologischen Station Stuttgart. Die Anzahl der verwendeten Cluster betrigt 40.

Die Zahlen geben die absolute Haufigkeit des jeweiligen Clusters im Zeitraum 1981
bis 1990 an.

Mit dieser Methode erhélt man eine Verteilung der Windrichtung im siidlichen
Oberrheintal und seiner Randgebirge (Gebiet des REKLIP-Projektes), die in der
Abbildung 2 dargestellt ist. Diese Karte gibt die bekannten Phanomene der Kana-
lisierung der groflen Téler und auch die Umstrémung der Vogesen, des Siid- und
des Nordschwarzwaldes wieder. Zur Beurteilung des Ergebnisses mufl diese Karten
mit beobachteten Verteilungen verglichen werden, deren Aufbereitung innerhalb des
REKLIP-Projektes kurz vor dem Abschluff steht und deren Verdffentlichung hier
nicht vorgegriffen werden kann. Bei dieser Art der Anwendung wird vor allem der
Vorteil der hohen riumlichen Auflésung des mesoskaliges Modells herausgestellt.

Da sowohl die Windrichtung als auch die Windgeschwindigkeit variiert worden
ist, stehen als Ergebnis auch Haufigkeitsverteilungen der Windgeschwindigkeit zur
Verfiigung, wie sie fiir viele planerische Aufgaben benétigt wird. Die Abbildung
3 vergleicht die synthetische Verteilung der Windgeschwindigkeit an einer Station
des REKLIP - Mefinetzes mit der dort beobachteten Verteilung. Die Abweichung
zwischen den simulierten und beobachteten Verteilungen ist noch nicht zufriedenstel-
lend. Deshalb mufi die Methode noch weiter beziiglich Anzahl der Cluster getestet
werden. Auch der EinfluB lokaler Bedingungen, wie die Rauhigkeit an der Station,
muf fiir den Vergleich genauer beriicksichtigt werden, da als Modelleingabe eine
fir die jeweilige Gitterfliche mittlere Rauhigkeitslinge verwendet worden ist, an
der Station aber eine anderen Rauhigkeitslinge auftritt. Mit diesem Beispiel scllen
hier die prinzipiellen Moglichkeiten des Verfahrens aufgezeigt werden. Die Daten-
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Abbildung 2: Eine synthetische Karte der Windrichtungsverteilung im Bereich des
siidlichen Oberrheintales. Wegen der besseren Ubersichtlichkeit ist nur jede vierte
Windrose dargestellt
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Abbildung 3: Vergleich der Haufigkeitsverteilungen der Windgeschwindigkeit an der
REKLIP - Station Bad Bergzabern. Die schrig schraffierten Balken geben die simu-
lierte Verteilung, die lings schraffierten Balken die beobachtete Verteilung wieder.
Die Klassenbreite betragt 1 m/s. Die dargestellte Linie gibt die an die Beobachtun-
gen angepaBte Weibull- Verteilung an.
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reduktion mit Hilfe der Clusteranalyse zur Konstruktion synthetischer Klimakarten
1afit sich im Prinzip zur Einbeziehung vieler Parameter verwenden, ohne dafl der
Rechenaufwand beliebig grof wird. Unbefriedigend dabei bleibt aber, daB iiber die
Auswahl der Parameter keine Information gegeben wird. Der Anwender muf} diese
Frage vorher beantworten. Dafl die Auswahl der Parameter zumindest mit dem
Modell iiberpriift werden kann, zeigt das nichste Beispiel.

3 Der Mohlinjet, ein regionalklimatisches Phéano-
men

In dem folgenden Beispiel soll eine andere Vorgehensweise demonstriert werden, bei
der Informationen aus der iibergeordneten Skala auf die regionale Skala iibertragen
wird. Dazu wird eine Hypothese formuliert, die die Beschreibung eines Phanomens
und dessen zugehorigen dynamische Prozesse auf wenige Kennzahlen reduziert, die
aus der Kenntnis des Zustandes der iibergeordneten Skala und der Orographie be-
stimmt werden kann.

Das Phanomen des Méhlinjet wurde von Diitsch ausfiithrlich [6] beschrieben.
Dieser Jet tritt im Hochrheintal, hiufig éstlich von Basel, zwischen Sackingen und
Mohlin auf. Das Gebiet der hohen Windgeschwindigkeit ist auf das Rheintal be-
schrinkt und besitzt nur eine geringe Machtigkeit von wenigen hundert Metern. Die
lings des Tales wirkende Beschleunigung des Windes verursacht ein Absinken, das
hiufig mit Nebelauflosung in diesem Gebiet verbunden ist. Die Folge davon ist eine
signifikant hohere Sonnenscheindauer in diesem Gebiet. So ist in den Monaten No-
vember bis Januar die mittlere Sonnenscheindauer in Basel viermal so hoch wie an
Stationen im Schweizer Mittelland [6]. Deshalb wird das Phianomen als klimarele-
vant angesehen. In den von Diitsch beschriebenen, durch Feldexperimente belegten
Fillen, betrug die mittlere Windgeschwindigkeit im Tal mehr als 11 m/s, wihrend
sie in den Gipfelbereichen des Juras 20 km siidlich 5 m/s betrug. In den Fallstudien
war der auftretende Jet immer mit einer starken Inversion verbunden, auf die spater
noch eingegangen wird.

3.1 Problemstellung

Der aus der oben beschriebenen Phinomenologie bekannte Zusammenhang zwischen
dem im Hochrheintal auftretenden Windgeschwindigkeitsmaximum und der gleich-
zeitigen Nebelauflosung in diesem Gebiet soll mit den im folgenden gezeigten Mo-
dellsimulationen beschrieben werden. Da in diesen Simulationen keine Kondensa-
tionsprozesse beriicksichtigt worden sind, beschrankt sich die Darstellung auf die
Verteilung der horizontalen Windgeschwindigkeit und der Vertikalgeschwindigkeit
in diesem Gebiet.

Es stellt sich dann das Problem, unter welchen Bedingungen die Beschleunigung
zum Jet auftritt. Wenn die Vorstellung, daf das mit der Beschleunigung verbundene
Absinken die Ursache fiir die Nebelauflosung in diesem Gebiet ist, dann muf die
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GréBenordnung der Vertikalkomponente deutlich groBer als in der Umgebung sein,
andernfalls konnte der Jet nicht Ursache fiir die Nebelauflosung alleine sein. Es
ist also eine Hypothese fiir das Auftreten des Jets zu formulieren, diese mit dem
mesoskaligen Modell zu testen und die Vertikalwindfelder zu analysieren. Diese
Schritte sollen in den folgenden Abschnitten dargestellt werden.

3.2 Die Hypothese

Die Analyse von Diitsch zeigt, dafi der Méhlinjet keine lokale Ursache hat, die mit
thermisch induzierten Windsystemen verbunden ist. Denn es tritt kein Tagesgang
auf. Diitsch erklirt das Phinomen mit einem Kaltluftabfluf aus dem Schweizer
Mittelland heraus in des Hochrheintal hinein. Er weist aber auch darauf hin, daB
der Jet bevorzugt dann beobachtet wird, wenn am Boden ein Hochdruckgebiet iiber
dem &stlichen oder siidostlichen Mitteleuropa liegt, also bei 6stlichen bis siidlichen
geostrophischen Winden. Wegen dieses Hinweises soll hier das Phinomen mit der
Umstromung des stidlichen Schwarzwaldes erklart werden. Hier wird also die Hy-
pothese formuliert, da8 dieser Jet dann auftritt, wenn der siidliche Schwarzwald als
wesentliches orographisches Hindernis in diesem Gebiet umstromt wird.

Diese Hypothese reduziert das Problem auf ein rein dynamisches, das sowohl in
numerischen Modellen als auch in Stromungskanilen unter idealiserten Bedingungen
vielfach untersucht wurde. Sie reduziert das Problem auf die Frage, unter welchen
Bedingungen eine Umstromung eines orographischen Hindernisses auftritt.

Das Problem der Umstrémung eines idealisierten Hindernisses wurde an anderer
Stelle vom Autor diskutiert [3], so da8 hier eine verkiirzte Darstellung folgt, soweit
sie fiir das Verstandnis notwendig ist.

Das grundlegende Konzept wurde von Sheppard [14] formuliert, der das Problem
der Umstromung energetisch betrachtet. Ein Luftpaket mufi dann ein Hindernis
umstrémen, wenn seine kinetische Energie im Luv kleiner als die aufzubringende
potentielle Energie ist, um den Gipfel des Berges zu erreichen. Die kinetische Energie
ist durch die Geschwindigkeit U der Anstrémung bestimmt, die potentielle Energie
durch die thermische Schichtung, beschrieben durch die Brunt-Viisild Frequenz

N = V’%g—f—, und durch die Hindernishéhe H (g ist die Schwerebeschleunigung, @ die
potentielle Temperatur). Aus diesen Grofien folgt eine Froude - Zahl

v

NH’

durch die das Problem der Hindernisumstréomung im wesentlichen bestimmt ist.
Bei kleinen Werten dieser Froude - Zahl ist eine Umstromung des Hindernisses zu

erwarten, bei groBen Werten tritt bevorzugt eine ﬁberstrﬁmung auf. Dieser Zusam-

menhang wurde in vielen experimentellen und theoretischen Arbeiten dargestellt.

Eine Ubersicht wurde in [3] zusammengestellt, so daB sie hier nicht wiederholt wird.

Dort wird die Froude - Zahl als der problembestimmende Parameter aus einer li-

nearen Losung der hydrodynamischen Gleichungen abgeleitet. Bei kleinen Werten

Fr =
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dieser Froude - Zahl (Fr < 0,4) treten Nachlaufwirbel auf, wodurch die Strémung
im Lee des Hindernisses stark abgebremst wird. Sowohl das Hindernis als auch das
Nachlaufgebiet werden dann umstrémt.

3.3 Ergebnisse von Modellsimulationen

Als Simulationsgebiet wurde das siidliche Oberrheintal mit seinen Randgebirgen
Vogesen im Westen, dem Schwarzwald im Osten und dem Schweizer Jura im Siiden
gewdhlt. Die horizontale Gitterweite betrigt jetzt Az = 3km. Das Modellgebiet ist
4 km hoch gewahlt worden. In west- dstlicher Richtung wurden 35, in siid-nérdlicher
Richtung 50 Gitterpunkte und in vertikaler Richtung 30 Gitterpunkte gewihlt.
Der geostrophische Wind wurde mit 5 m/s konstant gehalten. Die Froude - Zahl
Fr wurde iiber den vertikalen Gradienten der potentiellen Temperatur variiert. Die
Simulationen wurden jeweils {iber drei Stunden Modellzeit durchgefiihrt.

3.3.1 Horizontale Windfelder

Es wurden Simulationen bei siidostlichem geostrophischen Wind und unterschiedli-
chen Werten fiir die Froude — Zahl durchgefiihrt. Die Abbildungen 4 und 5 zeigen
zwei der horizontalen Windfelder auf einer Fliche 500 m iiber NN.

Bei niedrigen Werten der Froude - Zahl (Abbildung 4) erkennt man als wesent-
liches Phanomen den sogenannten Méhlinjet im Hochrheintal westlich des engsten
Talquerschnittes im Bereich von Basel. Die horizontale Ausdehnung des Jets nimmt
dabei mit der Froude - Zahl zu. Am oberen Rand der Abbildung erkennt man auch
ein dhnliches Phianomen, das mit dem Ausstrémen aus dem Kinzigtal verbunden ist.
Dazwischen, im Lee des Siidschwarzwaldes tritt ein Gebiet hervor, daB sich durch
sehr niedrige Windgeschwindigkeiten auszeichnet, in dem sich ein Wirbel mit senk-
rechter Achse einstellt, der die gesamte Talbreite einnimmt. Die Dynamik dieses
Nachlaufgebietes wurde schon an anderer Stelle [3] diskutiert.

Bei groBeren Werten der Froude - Zahl nimmt die Windgeschwindigkeit im Lee
des Schwarzwaldes zu und der Wirbel verschwindet, bis bei einem Wert der Froude
- Zahl von 1 die grofien Hindernisse iiberstrémt wird (Abbildung 5).

3.3.2 Vertikalprofile in dimensionsloser Darstellung

Die Darstellung der horizontalen Windfelder in den Abbildungen 4 und 5 zeigen, da8
die Froude — Zahl der bestimmende Parameter fiir das Auftreten des Phinomens
ist, wie es behauptet worden ist. Fiir die Darstellung von Vertikalprofilen soll hier
eine dimensionslose Darstellung versucht werden, die sich aus den Losungen des
linearsierten Gleichungsystems des Modells ergibt. Dieses linearisierte System und
seine Losungen sind in [3] dargestellt worden. Dort wurde gezeigt, dafl als geeignete

dimensionslose vertikale Linge
1 zN

- ]
21 u,
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Abbildung 4: Das horizontale Windfeld in 500 m iiber NN bei einer Froude Zahl
von 0.2. Die maximale Windgeschwindigkeit in dieser Ebene betrigt 13.6 m/s
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Abbildung 5: Das horizontale Windfeld in 500 m iiber NN bei einer Froude Zahl
von 0.8. Die maximale Windgeschwindigkeit in dieser Ebene betrigt 7.9 m/s
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Abbildung 6: Profil der dimensionslosen Geschwindigkeitsstérung U am engsten
Querschnitt des Hochrheintales bei X = 60km und Y = 48km, bezogen auf die
vorhergehenden Abbildungen.

als dimensionslose Storung der Horizontalgeschwindigkeit

u—u
9
U= )

Ug

und als dimensionslose Vertikalgeschwindigkeit

w a
W= u, H
gewihlt werden kann. z ist die geometrische Héhe, N die Brunt - Viisili - Frequenz,
u, der geostrophische Wind, u die horizontale Windgeschwindigkeit, w die Vertikal-
geschwindigkeit, a eine typische horizontale Linge der Orographie und H die Héhe
der Orographie. Die Abbildungen 6 und 7 zeigen die Profile der dimensionslosen
Geschwindigkeitskomponenten U und W berechnet fiir verschiedene Froude - Zah-
len am engsten Querschnitt des Hochrheintales 6stlich von Basel bei z = 60km und
y = 48km. Diese Abbildungen zeigen, daB die dimensionslose Linge Z eine geeig-
nete Skala fiir das Problem ist, wie es in der Hypothese behauptet wird. Die vertikale
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Abbildung 7: Profil der dimensionslosen Geschwindigkeitsstorung W am engsten
Querschnitt des Hochrheintales bei X = 60km und Y = 48km, bezogen auf die
vorhergehenden Abbildungen.
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Abbildung 8: Das Maximum der dimensionslosen Geschwindigkeitsstérung U als

Funktion des Kehrwertes der Froude — Zahl F'r. Die Kreuze stellen die Ergebnisse

der Simulationen dar.

Linge des Jets wird durch die Wellenlinge interner Schwerewellen bestimmt. Dies
ist ein Hinweis darauf, daBl dieser Jet ein Umstrémungsphinomen ist.

Weiter wird in [3] gezeigt, dal U und W Funktionen der Froude — Zahl Fr = 3%
und der Rossby — Zahl Ro = —% sind, wenn f der Coriolisparameter ist. Bei den hier
gezeigten Abbildungen wurde die Rossby — Zahl konstant gehalten. Aus den linearen
Losungen folgt weiter, dal U ungekehrt proportional zur Froude - Zahl Fr und W
proportional zur Froude - Zahl Fr ist. Der genaue funktionale Zusammenhang ist
in [3] dargestellt. Zur Uberpriifung, daf diese Zusammenhinge hier ebenfalls gelten,
werden in den Abbildungen 8 und 9 die Extremwerte der Profile U(Z) und W(2)
dargestellt. Auch hier wird die Hypothese iiber den Zusammenhang zwischen den
dimensionslosen Geschwindigkeitskomponenten U und W und der Froude — Zahl als
bestimmende Kennzahl bestitigt.

Zusammenfassend 1Bt sich feststellen, daB das Phinomen des Méhlinjets durch
die Umstromung des Slidschwarzwaldes erkliren 1aBt. Das Auftreten dieses Phino-
mens und die Stiarke werden durch die Froude - Zahl, gebildet mit der Hindernishéhe
H, der (groBriumigen) Anstrémgeschwindigkeit u, und der Brunt- Viisili Frequenz,
ebenfalls durch den Zustand der grofiriumigen Stromung festgelegt, bestimmt. Bei
Kenntnis des Zustandes der Stromung in der iibergeordneten Skala kann man also
die Aussage treffen, ob das Phinomen mit welcher Amplitude auftritt.

Weiter kann man das Ergebnis der Analyse des Méhlinjets auf andere Fille iibert-
ragen. Das ist moglich, weil die wesentliche Kennzahl nur aus Gréflen bestimmt
wird, die aus der Orographie und aus dem Zustand der grofiraumigen Zustand be-
stimmt werden kénnen. Der Wert dieser dimensionslosen Kennzahl beschreibs einen
Zustand des regionalen Klimas.
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Abbildung 9: Das Extremum der dimensionslosen Vertikalgeschwindigkeit W als
Funktion des Kehrwertes der Froude — Zahl Fr. Die Kreuze stellen die Ergebnisse
der Simulationen dar.

4 Zusammenfassung

Die Anwendung mesoskaliger Modelle in der Regionalklimatologie liegt vor allem in
der Beschreibung der Variabilitit der Klimavariablen, die durch den Erdboden und
seiner Eigenschaften bestimmt werden. Diese Modelle beschreiben die wesentlichsten
Wechselwirkungsprozesse fiir einzelne Episoden. Deswegen besteht das wesentliche
Problem der Anwendung mesoskaliger Modelle in der Klimatologie in der Verallge-
meinerung der aus der Simulation einzelner Episoden gewonnenen Ergebnisse und
deren Ubertragung auf die allgemeine Problemstellung. Dazu wurden zwei Ansitze
zur Losung dieses Problems gezeigt, die aber noch entwicklungsbediirftig aber sicher
auch entwicklungsfihig sind. Vor allem das letzte Beispiel erméglicht den Schluf
vom Zustand der tibergeordneten Skala auf den Stromungszustand der Mesoskala,
was eine Regionalisierung des grofiskaligen Klimazustandes ist.
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warmen Golfstrom bzw. dem Kusoshiostrom statt. Natiirlich treten auch in anderen
Regionen, insbesondere am antarktischen Eisrand, KLA auf, jedoch sind dort die
logistischen Bedingungen zur Durchfiihrung umfangreicher Experimente weitaus
schwieriger. Im folgenden werden im wesentlichen Meflergebnisse aus der Hambur-
ger Experimentreihe ARKTIS in den Seegebieten des Westspitzbergenstroms und
des nérdliche Nordmeeres im Mai 1988 sowie den Médrzmonaten 1991 und 1993 dar-
gestellt.

a) Startbedingungen iiber dem Eis

Die Anfangsbedingungen iiber dem Eis sind entscheidend fiir die nachfolgende Ent-
wicklung der Grenzschicht iiber dem Wasser. Abb. 3 zeigt die Startprofile von Tem-
peratur, Wasserdampfmischungsverhéltnis, Windstéirke und Windrichtung bei drei
KLA widhrend ARKTIS '93. Die Profile wurden ca, 20-40 km eiswirts vom Eisrand
mit Hilfe von Flugzeugen aufgenommen. -

Am 10, Mirz 1993 ist die Luftmasse iiber dem Eis hochreichend kalt und trocken,
am 24, Miarz 1993 ist die Kaltluftschicht flach und nach oben durch eine starke
Inversion mit relativ geringer Feuchte begrenzt, und am 19. Mirz 1993 ist die Kalt-
luftschicht ebenfalls flach, jedoch mit hohen Feuchtewerten in und iiber der Inver-
sion. Im folgenden werden die KLA-Fille vom 10. und 24, Mérz 1993 mit einer
schwachen bzw. starken Inversion niher betrachtet.

b) Der KLA vom 10. Mdrz 1993

Zwei Flugzeuge, die FALCON der Deutschen Forschungsanstalt fiir Luft- und
Raumfahrt in Oberpfaffenhofen und eine DO-128 der TU Braunschweig, ausgeriistet
mit Turbulenz-, Wolkenphysik- und StrahlungsmefBgeriten, operierten im Bereich
von ca. 80°N bis 76°N tiber dem Westspitzbergenstrom.

Die Messungen sind in Abb. 4 als Ortsreihen beziiglich des Abstandes Ax von der
Eisrandzone angegeben. Die Grenzschichthéhe h nimmt von 200 m iiber dem Eis auf
ca. 2500 m in 400 km Entfernung zu. Die Wolkenuntergrenze fillt in Eisrandnéihe
mit dem Seerauch zusammen und hebt sich zwischen 50 und 150 km allméihlich vom
Seerauch ab. Die Bedeckung N nimmt rasch von 4/8 auf Werte um 6/8 Cu zu. Die
Temperatur T in 90 m Héhe steigt von -30°C auf -12°C an, ebenso die spezifische
Feuchte von 0.2 auf 0.9 g/kg. Die Windgeschwindigkeit FF in 90 m Héhe liegt zwi-
schen 6 und 10 m/s. Die héchsten Werte werden wasserwirts der Eisrandzone
gemessen. Ahnliche Windverteilungen wurden auch bei anderen KLA wihrend
ARKTIS 1993 beobachtet. Aufgrund des grollen Temperaturkontrastes Eis/Wasser
von etwa 30 K scheint sich eine Art Eis-Seewind-Zirkulation dem Grundstrom zu
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iiberlagern. Ein Temperaturunterschied von 10 K in einer 200 m méchtigen Luft-
schicht macht einen statischen Druckunterschied von etwa 1 hPa aus. Eine
Beschleunigung der Strémung sorgt fiir ein iiberlagertes mesoskaliges Absinken. In
einem anderen Fall wihrend ARKTIS '93 fiihrten Beschleunigung und Absinken
sogar zu einer zwischenzeitlichen Erniedrigung der Grenzschicht. Die Temperatur-
differenz ATy, in einer 200 m dicken Schicht iiber der Grenzschicht pendelt im
gesamten Bereich zwischen + 2 K und - 1 K, ist also relativ gering.

Aus den Daten der nach oben und nach unten blickenden kurzwelligen und langwel-
ligen StrahlungsmefBgerite wurden aus Flugabschnitten senkrecht zur Strémungs-
richtung die Wellenlingen A von Wolkenstrukturen bestimmt. Die mittlere
Wellenlénge A nimmt von ca. 3 km bei Ax = 25 km auf ca. 12 km bei Ax = 270 km zu.
Dies ist verbunden mit einem Anstieg des Aspektverhiltnisses /h von 3.5 auf ca.
5.5. Ahnliche Anderungen werden auch von anderen Autoren basierend auf Messun-
gen iiber der Beringsee und dem ostchinesischen Meer berichtet.

c) Der KLA vom 24. Miirz 1993

Zum Vergleich sind in Abb. 5 die Mefergebnisse fiir den KLA vom 24. Méarz 1993
dargestellt, bei dem die flache Kaltluftschicht iiber dem Eis von einer starken Inver-
sion abgedeckt ist. Trotz gleicher Starttemperaturen um -30°C iiber dem Eis fallt die
Entwicklung Grenzschichthéhe wesentlich flacher aus als am 10. Mérz 1993. Ursa-
che ist die starke Stabilitat mit ATy, = 11 K auf 300 m Hthendistanz am Oberrand
der Grenzschicht. Diese Stabilit4t wird stromabwérts mit Erwédrmung der Grenz-
schicht allmihlich abgebaut, ist aber deutlich grofer als am 10. Marz 1993.

Als Folge der flacheren Grenzschicht bei gleich grofBer Erwdrmung und Anfeuchtung
von der Meeresoberfliche her fillt die Zunahme der Temperatur und Feuchte in 90
m Héhe deutlich hioher aus.

Die Wellenldngen der konvektiven Wolkenmuster sind deutlich kiirzer, steigen aber
auch stromabwiirts an. Die Aspektverhiltnisse /h unterscheiden sich nicht wesent-
lich von denen am 10. Marz 1993.

d) Vertikaltransporte in offenen Zellen

Die konvektiven Strukturen (WolkenstraBen oder Zellen) tragen einen erheblichen
Teil zum gesamten Transport bei. Dies ist in Abb. 6 dargestellt fiir je drei Félle offe-
ner Zellularkonvektion iiber der Nordsee im Oktober 1981 (Briimmer u.a., 1986) und
iiber dem Nordmeer im Mirz 1991. Der obere Teil der Abbildung zeigt die Gesamt-

‘transporte von Temperatur, Feuchte, u- und v-Impuls normiert mit dem jeweiligen
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Bodenwert und der Hohe der Wolkenuntergrenze. Der untere Teil zeigt die soge-
nannten “zellstkaligen” Fliisse, die von Wellenlidngen herriihren, die linger als 5 km
sind. Trotz gewisser Streuungen stimmen die Ergebnisse aus beiden Feldexperimen-
ten gut Giberein und zeigen, daf} der relative Anteil der Transporte durch die konvek-
tiven Strukturen mit zunehmender Hohe zunimmt. Besonders deutlich wird dies im
Falle des vertikalen Feuchtetransportes, bei dem die Zellskala bis zu 50% des Trans-
portes iibernehmen kann.

e) Energiehaushalt der Grenzschicht

In diesem Abschnitt werden einige Betrachtungen zum Energiehaushalt der Grenz-
schicht dargelegt. Es wird abgeschitzt, welchen Einflul neben den Bodenfliissen
andere Prozesse wie die Strahlungsfludivergenz, das Entrainment am Oberrand
der Grenzschicht, die Kondensation und der Niederschlag auf die Modifikation der
Grenzschicht haben. Dazu wurden fiir je einen Meffall wihrend ARKTIS '88 und
ARKTIS '91 die Warme- und Feuchtehaushalte einer vertikalen Séule in der Grenz-
schicht berechnet.

Der Fall vom 16. Mai 1988 wurde in der Nihe der Eiskante zwischen Ax = 50 und
250 km bei einem Anstieg der Grenzschichthéhe h von 300 m auf 450 m, einer
Zunahme des Bedeckungsgrades N von 3/8 auf 8/8 und nicht auftretendem Nieder-
schlag vermessen. Der Fall vom 8 Mirz 1991 wurde zwischen Ax = 900 und 1050 km
bei einer nahezu konstanten Grenzschichthéhe h von 3000 m, einem nahezu kon-
stanten Bedeckungsgrad N von 4/8 und kriftigen Schneeschauern vermessen.

In einer Lagrange'sche Betrachtungsweise wurde das Budget fiir die vertikal iiber
die Grenzschicht gemittelte Temperatur betrachtet (Briitmmer u.a., 1992). Es setzt
sich zusammen aus (siehe Tabelle 1) der individuellen zeitlichen Anderung (Terme I
und II), dem Entrainmentfluf} (III), dem BodenfluB3 (IV), der individuellen zeitlichen
Anderung des Wolkenwassers (V), der Regenrate (VI) und der StrahlungsfluBdiver-
genz (VII).

Die Ergebnisse sind in der Tabelle 1 zusammengestellt. Im eisrandnahen Fall (16.
Mai 1988) ist die individuelle Temperaturdnderung hauptséchlich bestimmt durch
das Entrainment, den BodenfluB} und die Strahlungsabkiihlung. Wolkenwasserent-
stehung und Regen spielen keine Rolle. Deutlich anders sind die Verhiltnisse im eis-
randfernen Fall (8. Marz 1991): die individuelle zeitliche Anderung ist deutlich
geringer; zu ihrer Bilanzierung spielt der Niederschlag eine wichtige Rolle, da die
Erwédrmung durch den Bodenflul von der Strahlungsabkiihlung nahezu kompen-
siert wird.
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b, Energiebilanz an der Wasseroberfléiche

Der Energieverlust des Ozeans bei KLA ergibt sich aus der Nettostrahlungsbilanz
(Ry), dem fiihlbaren (H) und dem latenten Wirmeflu3 (E) zusammen. H und E sind
bei einem KLA stets negativ. Die Strahlungsbilanz hingt weitgehend von der Bewdl-
kung ab: Ry ist am negativsten in einer klaren Winternacht und am positivsten an
einem klaren Sommertag. In Tabelle 2 sind die Energiebilanzen bei drei KLA zu-
sammengestellt. Die Messungen wurden mit Flugzeugen um die Mittagszeit herum
aufgenommen. Die Tabelle zeigt, wie beim KLA am 16. Mai 1988 bei einer Tempera-
turdifferenz Luft/Wasser von etwa -6 K, und Warmwasserfliisse von H = -55 W/m?
und E = -80 W/m? aufgrund geringer Bewdlkung und damit groBer positiver Strah-
lungsbilanz, der Ozean Energie erhielt statt abgab. Eine Energieabgabe war erst
dann der Fall, als weiter stromabwirts die Bedeckung auf 8/8 zunahm.

Wihrend des ARKTIS '91-Experimentes im nérdlichen Nordmeer im Monat Mérz
lagen die Warmeabgaben des Ozeans bei KLA im Tagesmittel bei etwa - 250 W/m?2.
Fiir das ARKTIS '93-Experiment iiber dem Westspitzbergenstrom, das ebenfalls im
Monat Mérz stattfand, liegen die entsprechenden Zahlen noch nicht vor. Sie diirften
aber wegen der deutlich niedrigeren Temperaturen in Eisrandnéhe etwa 2-3 mal so
groB sein, was einer Abkiihlung einer 10 m dicken Wassersiule vonl bis 1.5 K/Tag
entspriche.

3. Modellsimulationen

a) Modelltypen

Je nach Fragestellung benutzt man zur Simulation von KLA verschiedene Modellty-
pen (Abb. 7). Das Spektrum reicht von einfachen sogenannten Mixed-Layer-Model-
len (z.B. Stage und Businger, 1981), mit denen die vertikal gemittelten Eigenschaf-
ten der Grenzschicht simuliert werden, bis hin zu Large-Eddy Simulationsmodellen
(LES) in 2D-Form (z.B. Raasch, 1990) zur Simulation von 2D-Rollen und in 3D-Form
(z.B Chlond, 1992) zur Simulation von Rollen, Zellen und dem Ubergang von Rollen
zu Zellen. Meist “schwimmen” diese Modelle mit der Stromung mit und zeitliche
Anderungen werden in raumliche umgerechnet.

Ferner werden mesoskalige Modelle benutzt, deren Gebiete den gesamten Bereich
eines KLA iiberdecken. Diese Modelle gibt es entweder in der 2D-Form (z.B. Kantha
und Mellor, 1989) oder in 3D-Form wie z.B. die Regionalmodelle HIRLAM des Déni-
schen Wetterdienstes oder das Deutschlandmodell des Deutschen Wetterdienstes.
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Im folgenden werden einige Modellergebnisse von KLA-Simulationen basierend auf
den Modelltypen 2D-MESO sowie 2D- und 3D-LES dargestellt.

b) 2D-MESO-Simulation

In einem 2D-MESO-Modell berechnen Kantha und Mellor (1989) die Grenzschicht-
entwicklung stromab der Eiskante. Ein Ergebnis hieraus ist in Abb. 8 dargestellt.
Die Temperaturdifferenz Eis/Wasser betrégt 11 K, die Grenzschicht iiber dem Eis ist
bereits 450 m machtig. Uber dem Wasser wird die Grenzschicht erwarmt, angehoben
und die Inversionsstédrke abgebaut. Qualitativ Zhnlich wie bei den in den Abb. 4 und
5 gezeigten Messungen wihrend ARKTIS 1993 zeigt auch hier die Windgeschwin-
digkeit in Bodennihe stromab der Eiskante ein Maximum. Jedoch befindet sich die-
ses in nur 10 km Entfernung vom Eisrand und ist eher auf die Anderung der
Rauhigkeit als auf die Baroklinitit zuriickzufiihren.

c) 2D-LES-Simulation

In einem 2D-LES-Modell simuliert Raasch (1990) Grenzschichtrollen in Anlehnung
an einen KLA, der am 20. Januar 1983 an der amerikanischen Ostkiiste vermessen
wurde. Dargestellt sind in Abb. 9 Vertikalschnitte des Vertikalwindes w in drei ver-
schiedenen Abstéinden Ax von der Kiiste. Die Maxima und Minima stellen die Zen-
tren der Auf- und Abwindiste der rollenférmigen Sekundédrbewegungen dar. Man
erkennt eine vertikale und horizontale Verbreiterung der Rollen stromabwirts.
Interessanterweise zeigt das w-Feld bei Ax = 35 km ein zweites Maximum in etwa
600 m Hohe. Dies hédngt mit der Produktion kinetischer Energie der Rollen durch
Windscherung am Grenzschichtoberrand zusammen. Die Scherung tréagt etwa 1/4
zur Energieproduktion bei; weiter stromabwirts spielt dieser Prozell keine Rolle
mehr.

Ebenso wie im Falle offener Zellen (Abb. 6), zeigen die Modellsimulationen, dafl auch
die Rollen ganz erheblich zum Vertikaltransport beitragen. Oberhalb von 300 m
Hohe wird der Transport fast allein durch skalige Bewegungen mit Wellenldngen
von mehr als 250 m getragen.

d) 3D-LES-Simulation

Ausgehend vom 3D-LES-Modell von Chlond (1992) wurden von Miiller (1993) Rech-
nungen zur Simulation des Uberganges von Rollen zu Zellen bei einem KLA durch-
gefithrt. Wegen der mit dem Musteriibergang verbundenen Skalenvergréferungen
sind bisherige Modelle nicht brauchbar, da sie entweder nur auf die Simulation von
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Rollen oder Zellen zugeschnitten sind. Von Miiller (1993) wurde folgende Strategie
eingeschlagen: In Eisrandnéhe wird die Simulation mit dem urspriinglichen LES-
Modell mit 64 x 64 x 64 Gitterpunkten im Abstand von 100 m in allen drei Raum-
richtungen begonnen. Das Modellgebiet schwimmt mit dem geostrophischen Wind
mit und erfahrt dabei eine zunehmende Wassertemperatur. Wenn die im Modell auf-
tretenden Konvektionsstrukturen die Grenzen des Modellbereiches zu sprengen dro-
hen, wird die horizontale Grundfliche des Modells durch Verdoppelung des
Gitterabstandes in beide Richtungen vervierfacht. Dazu wird im alten Modellbereich
jeder zweite Gitterpunkt weggelassen und das verbleibende Feld periodisch ergénzt.
Um beim Fortsetzen der Rechnung diese Periodizitit nicht beizubehalten, wird dem
neuen Feld eine kleine Stérung aufgeprégt. Ferner werden bei Errichtung des ani-
sotropen Modellgitters auch anisotrope Austauschkoeffizienten durch Verdoppelung
der Werte fiir den horizontalen Austausch eingefiihrt. Bei Bedarf wird das gesamte
Verfahren wiederholt.

Das Ergebnis einer Rechnung nach diesem Verfahren ist in Abb. 10 dargestellt. Die
Ausgangssituation ist angepafit an den wihrend ARKTIS 1991 beobachteten KLA
vom 8. Mirz 1991.

Abb. 10 zeigt das Vertikalwindfeld nahe der Wolkenbasis in einer Draufsicht fiir die
Abstédnde Ax = 40, 158, 317, 475, 752 und 1030 km vom Eisrand. Anfingliche Rollen-
muster gehen in kleine Zellenmuster iiber, Wenn diese die Dimension des Modellge-
bietes erreichen, wird umgespeichert. Das Ergebnis vor und nach der Umspeiche-
rung zeigt kaum einen Informationsverlust. Dieser Umspeichervorgang wird vier-
mal wiederholt, bis das Modellgebiet bei Ax = 1030 km angelangt ist. Das entspricht
etwa derjenigen Entfernung vom Eisrand, in der Zelluntersuchungen mit den Flug-
zeugen durchgefiihrt wurde. Die Durchmesser der Zellen aus der Modellrechnung
stimmen in etwa mit den beobachteten {iberein. Weitergehende Vergleiche sollen in
diesem Rahmen nicht dargestellt werden.

4. Schluffbemerkungen

a. Die Messungen wihrend ARKTIS '93 haben gezeigt, daBl die Startbedingungen
iiber dem Eis entscheidend fiir die Modifikation der Grenzschicht und die Wol-
kenentwicklung tiber dem offenen Wasser sind. Bei vielen Feldexperimenten zu
KLA wurden sie nicht gemessen.

b. Die meisten Modelle, mit Ausnahme der 2D- und 3D-MESO-Modelle, kénnen
mesoskalige Effekte wie z.B. die Baroklinitéit bedingt durch die Neigung der
Grenzschicht und die daraus resultierenden Folgen fiir die Windscherung am
Grenzschichtoberrand oder z.B. die mesoskalige Divergenz am Eisrand auf-
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grund des iiberlagerten Eis-Seewindes nicht beriicksichtigen.

KLA haben eine klimarelevante Bedeutung. Allein der Zahlenvergleich zwi-
schen dem iiber alle Ozeane gemittelten Wert des fiihlbaren Warmeflusses H
von 15 W/m? und den Werten fiir H von 150 bis 800 W/m?, die am Eisrand wéh-
rend ARKTIS '93 gemessen wurden, macht dies deutlich.

KLA foérdern durch vermehrte Warmeverluste des Ozeans die Neueisbildung
am Eisrand. Bei der Eisbildung wird Salz ausgeschieden, das die Dichte des
Meerwassers erhoht. Die dann entstehende Konvektion im Ozean trégt zur Bil-
dung von Tiefenwasser bei, das in den Weltmeeren umléuft.

Héufigkeitsuntersuchungen von KLA sowohl im regionalen Bereich (z.B. um
den gesamten arktischen Eisrand herum) als auch weltweit sowie Untersu-
chungen zur Wechselwirkung zwischen KLA und den Wetterbedingungen in
entfernten Regionen, die fiir die Dynamik des Klimasystems Atmosphére-
Ozean-Kryosphire von groflem Interesse sind, wurden bisher nicht vorgenom-
men.

KLA vom arktischen Eisrand kénnen nicht permanent stattfinden, weil das
Kiltereservoir irgendwann erschopft ist. Welches sind die wichtigsten Voraus-
setzungen fiir die Produktion von Kaltluft iiber dem Eis und welche regionalen
und iiberregionalen Folgen sind zu erwarten, wenn z.B. durch Warmluftein-
briicke vermehrt Wolken auf dem arktischen Eis vorhanden sind, die die “Kal-
teproduktion” im Winter verhindern?

Diese mehr grofirdumige und klimatologische Prozesse betreffende Fragestel-
lungen sind bisher kaum angegangen worden.
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Tabelle 1: Wéarmehaushalt der Grenzschicht beim KLA am 16. Mai 1988 in Eisrandnéhe (Ax = 50-
250 km) und beim KLA am 8. Mérz 1991 in 900-1050 km Entfernung vom Eisrand. Die
einzelnen Terme reprisentieren die Temperaturdnderung in K/Std aufgrund: individuelle
zeitliche Anderung (I + II), Entrainmentflul am Oberrand der Grenzschicht (III), Flui
am Unterrand der Grenzschicht (IV), individuelle zeitliche Anderung des Wolkenwassers
(V), Regenrate (VI) und StrahlungsfluBdivergenz (VII). 8 ist die potentielle Temperatur, h
die Grenzschichthohe, w ist die Vertikalgeschwindigkeit, N der Bedeckungsgrad, 1 der
Fliissigwassergehalt, h, die Dicke der Wolkenschicht, r die Regenrate, ARy die Differenz
des Nettostrahlungsflusses am Ober- und Unterrand der Grenzschicht, p die Luftdichte,
L die Verdampfungswirme, c, die spezifische Warme der Luft bei konstantem Druck. Die
Indices h und s reprisentieren Werte am Ober- bzw. Unterrand der Grenzschicht, das
Symbol ~ das vertikale Grenzschichtmittel.

I 1I 111 v \Y VI VII

d6 1 dh R 1 L d L-r NAR
= ~22(8, -8) ——w'8', +-wl +——— (Nth) + + N
dr hdr " h h h h F peyhdt ¢ pc,h —5%—,&

16. Mai 1988 0.81 0.04 0.63 0.30 0.02 0 -0.18
08. Mirz 1991 0.08 -0 ~0 0.06 ~0 0.08 -0.05

Tabelle 2: Nettostrahlungsflu Ry = SL - ST + Ll - LT und Energiebilanz B =Ry - H -
E an der Meeresoberflache fiir verschiedene Absténde Ax vom Eisrand und
verschiedene Bedeckungsgrade N. Si, ST, L, LT sind die kurzwelligen bzw.
langwelligen Strahlungsfliisse aus dem oberen bzw. unteren Halbraum, H
und E sind die Fliisse fiihlbarer bzw. latenter Warme.

Ax | N || 8l st LL LT | Ry -H -E B

(km] W/m? W/m?

16.05.88 50 3-4/8 279 30 232 292 189 -55 -80 54
170 8/8 82 5 285 300 62 -42 -59 -39
250 8/8 59 3 288 302 42 -28 -40 -26

08.03.91 900 4/8 111 10 259 354 6 -56  -114 -164
1060 | 4/8 155 17 243 352 29 71 -140 -182

12.03.91 250 6/8 73 5 285 356 -3 -78  -146  -227
1100 | 2/8 104 6 260 352 6 -51  -140  -185
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h=2-3 km

100 km ICE-EDGE 1000 km

Abb. 1:  Prinzipskizze der Grenzschichtentwicklung bei einem KLA. 6 ist die
potentielle Temperatur, h die Grenzschichtmachtigkeit, Ryy der Netto-
strahlungsflull, H der FluB} fiihlparer Wiarme und E der FluB latenter
Wiarme.

*

D304 1220472

Abb. 2: KLA iiber der Gronlandsee und Barentssee am 4. Marz 1993: Aufnahme
um 1224 UT vom Satelliten NOAA-11 in Infrarotkanal 4.
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“Startbedingungen” Uber Eis —— 10. Mirz 1993
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Abb. 3:  Vertikalprofile der Temperatur T, des Wasserdampfmischungsverhalt-
nisses m, der Windstéirke FF und der Windrichtung DD {iber dem arkti-
schen Eis bei etwa 80°N und 5°E in 20-40 km Entfernung vom Eisrand bei
drei KLA wihrend des Feldexperimentes ARKTIS 1993. Die Daten wur-
den mit dem Forschungsflugzeug FALCON gemessen.
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Kaltluftausbruch am 24.Mdrz 1993
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Abb. 4: Anderung diverser Grenzschichtparameter stromabwirts von der Eis-
randzone beim KLA am 10. Mirz 1993 westlich von Spitzbergen: Wolken-
obergrenze, -untergrenze und Bedeckungsgrad N (in Achteln);
Wassertemperatur Ty, je in 90 m Héhe: Lufttemperatur T, spezifische
Feuchte q, Windstirke FF, Temperaturdifferenz AT,y = Thi300 - Th in
einer 300 m dicken Schicht iiber der Grenzschicht sowie die Wellenlidnge X
und das Aspektverhéltnis A/h der Wolkenstrukturen (Straflen, Zellen).
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Kaltluftausbruch am 10.Marz 1993
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Abb. 5: Wie Abb. 4, aber fiir den KLA am 24. Marz 1993.
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Abb. 6:
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Oben: Profile der Gesamtvertikaltransporte von Temperatur 8, Wasser-

dampfmischungsverhiltnis m und u- und v-Impuls (u, v sind die horizon-
talen Windkomponenten in bzw. senkrecht zur Hauptwindrichtung) bei
offener Zellularkonvektion im Oktober 1981 iiber der Nordsee (geschlos-
sene Symbole) und im Méirz 1991 iiber dem Nordmeer (offene Symbole).
Die Transporte wurden mit dem jeweiligen Bodenwert und die Hoéhe mit
der Wolkenbasishéhe normiert.

Unten: Profile der “zellskaligen” Vertikaltransporte aufgrund von Bewe-
gungen mit Wellenléngen, die griéfler als 5 km sind.
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2D-LES 3D-LES
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Abb. 7:  Skizze der Modelltypen zur Simulation von KLA.
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Abb. 8:  Vertikalschnitte der potentiellen Temperatur 6 in °C, der kinetischen Ener-
gie der Turbulenz TKE in m?%s? und der Hauptwindkomponente u in m/s
bei einem KLA simuliert mit einem 2D-MESO-Modell (aus Kantha und
Mellor, 1989).
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Abb. 9:
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Abb. 10: Horizontalschnitte der Vertikalgeschwindigkeit w nahe der Wolkenbasis in
40, 158, 317, 475, 752 und 1030 km Entfernung Ax vom Eisrand. Der hori-
zontale Modellbereich ist von anfinglich 6.4 km x 6.4 km nach viermaliger
Verdoppelung des Rechengitters auf 102.4 km x 1024 km expandiert.
Schwarze Flichen kennzeichnen Aufwindgebiete, weifle Flichen Abwind-
gebiete. MAX und MIN geben die maximale und minimale Vertikalge-
schwindigkeit in m/s, LEVEL das Héhenniveau des Horizontalschnittes an.
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Einfliisse gegliederter Unterlagen auf

den Energie- und Stoffaustausch

in der Prandtl-Schicht

Thomas Foken

Meteorologisches Observatorium Potsdam

Zusammenfassung

Ausgehend von der Tatsache, daB bei der modellmaBigen Behandlung wie auch der
experimentellen Erfassung des Energie- und Stoffaustausches iiber gegliederter Unterlage
noch erheblicher Forschungsbedarf besteht, werden experimentelle Ergebnisse fiir einen
Rauhigkeitssprung vorgestellt. Dabei wird erldutert, daB das Feststellen von Unterschie-
den in den Austauschstromen auf Grund verschiedener Unterlageneigenschaften wesent-
lich vom Beherrschen der MeBtechnik, der notwendigen Korrekturalgorithmen und der
Kontrolle der MeBdaten abhiingt, Unter Beriicksichtigung des gegenwirtigen Kenntnis-
standes werden prinzipielle Moglichkeiten und Forschungskonzepte aufgezeigt, die zu

einer Flichenmittelung der Austauschstrome unter diesen Bedingungen fiihren konnen.
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1. Einleitung

Zum gegenwirtigen Zeitpunkt lassen sich gravierende Unterschiede unseres Erkennt-
nisstandes beziiglich der Behandlung homogener und inhomogener Unterlagen konstatie-
ren. Wihrend fiir die homogene Unterlage nur noch Einzelprobleme einer stirkeren
experimentellen Untersuchung mit anschliefender Parametrisierung bediirfen (hoher
Bewuchs, stabile Schichtung), sind unsere Kenntnisse bei der Beschreibung inhomogener
Unterlagen noch sehr lickenhaft. Lediglich fiir die Behandlung zweier Unterlagen, die
beziiglich ihrer Rauhigkeit, thermischen Verhéltnisse oder Verdunstung merkliche Unter-
schiede aufweisen und eine klar definierte Grenzlinie besitzen, gibt es erste experimentel-
le Befunde und Modellansitze, Im Ergebnis der Tagung der Europdischen Geophysikali-
schen Gesellschaft 1990 in Kopenhagen stellten Dlugi und Mascard (1990) fiir die
einzelnen Schichten der atmosphirischen Grenzschicht {iber bewachsener Unterlage den
gegenwirtigen Erkenntnisstand zusammen (Abb. 1). Der vorliegende Beitrag wird sich
besonders der inhomogenen Unterlage zuwenden und Befunde zum "Sprung" zwischen
verschiedenen Unterlagen liefern. Es zeigt sich dabei sofort, daB nur bei Klarung einiger
meBmethodischer Voraussetzungen dieses Problem wirklich geldst werden kann. Beson-
ders nachteilig ist dabei, daB sich die Energiebilanz an der Erdoberfliche nach dem
gegenwartigen Stand der Experimente und der Behandlung ihrer Daten als nicht ge-
schlossen erwiesen hat, so daf} die "scheinbar" sicherste Kontrollmoglichkeit nicht zur
Anwendung gelangen kann. Mit der engen Verbindung von Aussagen zum Energie- und
Stoffaustausch ("Wirmehaushalt") von Unterlagen und den entsprechenden meBSmethodi-

schen Problemen soll auch an die langen Traditionen des Potsdamer Observatoriums

188



Kaltluftausbriiche (KLA) am arktischen Meereisrand

Burghard Briimmer
Meteorologisches Institut der Universitit Hamburg

1, Einleitung

Der Eisrand stellt eine markante Grenze insbesondere hinsichtlich der Albedo, der
Oberflichentemperatur, der Oberflichenfeuchte, der Rauhigkeit und der Wérmelei-
tung dar. Uberstrémt eine Luftmasse den Eisrand, so werden ihre Eigenschaften
modifiziert. Dies ist in Abb. 1 in Form einer Prinzipskizze eines Kaltluftausbruches
dargestellt. Uber dem Wasser bildet sich eine neue, stromabwérts ansteigende
Grenzschicht mit Wolken aus. Fiir die Details dieser Entwicklung spielen die
Anfangsbedingungen iiber dem Eis sowie die Randbedingungen am Unter- und
Oberrand der Grenzschicht, gegeben durch den Nettostrahlungsflul Ry sowie die
Fliisse fithlbarer Wiarme H und latenter Wéarme E, eine entscheidende Rolle.

Abb. 2 zeigt eine fiir KLA typische Wolkenentwicklung am Beispiel eines KLA am 4.
Mirz 1993 zwischen dem arktischen Eisrand und Skandinavien. Die durch Anfeuch-
ten der Grenzschicht iiber dem Wasser entstehenden Wolken sind meist in Straflen,
die rollenartige Sekundirbewegungen sichtbar machen, angeordnet. Mit weiterem
Anstieg der Grenzschicht gehen die Wolkenstraflen in zellulare Wolkenstrukturen
tiber. :

KLA gehen vornehmlich vom Meereisrand, aber auch von der Kiiste winterlicher
Kontinente aus. Sie kénnen sich iiber einige 1000 km Entfernung vom Eisrand bis in
mittlere und gelegentlich subtropische Breiten erstrecken.

KLA spielen eine bedeutende Rolle im Klimasystem Kryosphére-Ozean-Atmosphére
sowohl hinsichtlich des Energieaustausches zwischen Atmosphire und Unterlage
sowie der Konvektion in der Atmosphire als auch hinsichtlich der Neueisbildung
und der Konvektion im Ozean. Wegen der relativ gut iiberschaubaren Anfangs- und
Randbedingungen stellen KLA einen mesoskaligen Prozel3 dar, der sich fiir experi-
mentelle und theoretische Untersuchungen besonders eignet.

2. Experimentelle Befunde

Umfangreiche Feldexperimente zur Untersuchung von KLA fanden in den letzten
zwanzig Jahren am arktischen Meereisrand bei Spitzbergen und in der Beringsee

.sowie auf der Ostseite des amerikanischen und asiatischen Kontinents iiber dem
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angekniipft werden, denn die wegweisenden Arbeiten von Albrecht (u. a. 1937, 1940)

haben ihren besonderen Wert gerade in dieser Kombination.

2. Interne Grenzschichten

Der Energie- und Stoffaustausch iiber benachbarten Flichen mit unterschiedlichen
Eigenschaften beziiglich Rauhigkeit, Oberflichentemperatur und Wasserangebot, welches
fir die Verdunstung zur Verfiigung steht, kann nicht unabhingig voneinander in der Form
von "Sdulen" iiber den Flichen betrachtet werden. Das vorhandene Windfeld fiihrt zu
einem horizontalen Abdriften der Grenzflichen zwischen diesen "Sdulen”, so daB es zu
einer vertikalen Schichtenstruktur kommt (Abb. 2). Dabei ist die "neue Gleichgewichts-
schicht” unmittelbar iiber der Unterlage durch diese beeinflufit. In der Vertikalen schlieBt
sich eine Stérungsschicht (interne Grenzschicht) an und oberhalb dieser hat der Energie-
und Stoffaustausch den Charakter der im Luv befindlichen Flﬁchc; Dabei hingt die Hohe
der internen Grenzschicht sehr stark vom Abstand von der Grenzlinie der unterschiedli-
chen Unterlageneigenschaften (fetch) ab. Zu beachten ist, daB eine auf Rauhigkeitsunter-
schieden beruhende interne Grenzschicht nicht mit einer auf thermischen Unterschieden
beruhenden Grenzschicht zusammenfillt, auch wenn die Unterschiede durch den relativ
groBen Storsektor der internen Grenzschicht nicht immer feststellbar sind. Eine Zu-
sammenstellung der Problematik interner Grenzschichten erfolgte kiirzlich durch Garratt

(1990). Dabei wurde ein erheblicher Mangel an entsprechenden experimentellen Unter-
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suchungen festgestellt. Mittels Ergebnissen der Experimente TARTEX-90' und SANA-
91/2* wird gezeigt, daB sich interne Grenzschichten fiir die Schubspannungsgeschwindig-
keit experimentell nachweisen und in einfacher Weise parametrisieren lassen. Dabei
wurde von der experimentell gut verifizierten Abhidngigkeit der Hohe der internen Grenz-
schicht 6 in Abhdngigkeit vom fetch x nach Raabe (1983) ausgegangen.
d =03 -x2
1)

Ein einfaches Modell fiir das Verhaltnis der Schubspannungsgeschwindigkeiten u. iiber
der neuen Unterlage (Indes 2) und iiber der luvseitigen Unterlage bzw. oberhalb der
internen Grenzschicht (Index 1) in Abhéngigkeit vom Rauhigkeitsparameter z, wurde von

Logan und Fichtl (1975) vorgestellt:

uil Inm

1
u, @ m @)

Dabei sind m = zg,/zy, und §; = 8/zy,. Aus den Gleichungen (1) und (2) erhilt man:

uy  In(zy/zy)

= + 1
Uy In[(0.3vx)/z,]

&)}
Die experimentellen Daten zeigen, da8 das Verhdltnis u.,/u., for x > 20m nahezu kon-

stant ist, so daB sich daraus die Rauhigkeitshohen bestimmen lassen (Tab. 1, Abb. 3).

'Tartu-Experiment, 28.05. bis 13.07.1990 in Téravere bei Tartu in Estland, s. Foken
et al. (1993b)

MWissenschaftliches Begleitprogramm zur Sanierung der Atmosphire iliber den neuen
Bundeslandern, 2. IntensivmeBphase, 26.08. bis 12.09.1991, Melpitz bei Torgau
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Auch der Nachweis interner Grenzschichten fiir den fiihlbaren und latenten Wirmestrom
ist wihrend TARTEX-90 gelungen. Thre Parametrisierung unter Beriicksichtigung der
Intensitit der Ausbildung ist noch nicht moglich, da sie offensichtlich stark von den
Unterlageneigenschaften (Oberflichentemperatur und -feuchte) abhdngen. Ein Beispiel
dafiir wird in Abb. 4 gezeigt. An einem iiber einem Gerstenfeld befindlichen MeBpunkt
in 30 m Abstand zu einer brachen Fliache (Windrichtung von der Brache zur Gerste) wird
oberhalb und unterhalb der internen Grenzschicht der latente Warmestrom bestimmt. Am
21.06.1993 waren sowohl die Gerste als auch der Boden feucht, so daB sich keine
wesentlichen Unterschiede in den latenten Warmestromen ergaben. In der Nacht zum
22.06.1990 wurde bei Windzunahme trockene Luft herangefiihrt, die rasch den Boden
austrocknete und hohere Verdunstungen iiber der Gerste ermoglichte. Somit war die
Verdunstung unterhalb der internen Grenzschicht um ein Mehrfaches hoher als in der von
der Brache beeinflufiten Schicht oberhalb der internen Grenzschicht am selben MeBpunkt
iiber Gerste. Man mubB also bei Ausbildung interner Grenzschichten mit beachtlichen

Unterschieden der turbulenten Fliisse unter- und oberhalb dieser rechnen.

Es wird somit ersichtlich, daB unterschiedliche Unterlagen sich nicht nur hinsichtlich des
Energie- und Stoffaustausches unterscheiden, sondern daB bei einer Ausbildung interner
Grenzschichten auch in der Vertikalen beachtliche Unterschiede in den Fliissen auftreten
konnen. Die Bearbeitung von Fragestellungen im Zusammenhang mit heterogenen Unter-
lagen erfordert immer, daB die Untersuchungen auch auf die Unterschiede in der Ver-

tikalen ausgedehnt werden miissen.
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3. Voraussetzungen zur Untersuchung vertikaler FluBdivergenzen

Die Untersuchung der Einfliisse ﬁeterogener Unterlagen setzt voraus, daB die MeBbe-
dingungen und die MeBtechniken beherrscht werden, da die MeBfehler mindestens in der
GroBenordnung der Effekte einer heterogenen Unterlage liegen. Um vertikale Schichtun-
gen erkennen zu konnen muB im allgemeinen von der vertikalen Konstanz der Austausch-
strdme ausgegangen werden. Dies setzt voraus, daf eine sogenannte Bodenschicht
(Prandtl-Schicht) nach der Monin-Obukhov’schen Ahnlichkeitstheorie vorhanden ist, unter
stabilen Schichtungsbedingungen ein nicht trivialer Sachverhalt, und dal die MeBtechnik
selbst keine Hohenabhdngigkeit vortiuscht. Letzteres ist moglich durch die unzureichende
Auflosung der MefBgerite fiir hohe Frequenzen und die Separation zwischen den Gebern
fir zwei zu korrelierende GroBen. Der Effekt wird fiir MeBhohen unter 5 m und bei der

Verdunstungsbestimmung besonders deutlich und bedarf sorgfiltiger Korrekturen.

Weitgehend alle MeBverfahren und Modellberechnungen fiir den turbulenten Energie- und
Stoffaustausch in der Bodenschicht nutzen die Monin-Obukhov’sche Ahnlichkeitstheorie,
die die Hohenkonstanz der Strome in der Bodenschicht innerhalb eines zuldssigen Fehlers
von ca. 10-20 % voraussetzt. In diesem Sinne ist wegen der Begrenzung der Anwend-
barkeit obiger Verfahren die Kenntnis der Bodenschichthohe von besonderem Interesse.
Ergebnisse entsprechender Untersuchungen, die eine Parametrisierung der Bodenschicht-
hohe einschlieBen, liegen fiir labile Schichtung von Wache und Foken (1990) und fiir
stabile Schichtung von Kretschmer et al. (1991) vor. Die in Abb. 5 angegebenen normier-
ten Bodenschichthdhen betragen fiir labile Schichtung etwa 20-50 m, fiir neutrale Schich-

tung 10-20 m und fiir stabile Schichtung nur ca. 5-10 m. Damit liegen die Bodenschicht-

192



hohen unter den in der Vergangenheit vielfach angenommen Werten und miissen zur

Interpretation interner Grenzschichten herangezogen werden.

Im Rahmen des Experimentes SANA-91/1° wurden die in verschiedenen Hohen gemesse-
nen Fliisse hinsichtlich ihrer Hohenkonstanz unter Bedingungen untersucht, bei denen
interner Grenzschichten ausgeschlossen werden konnen. Fiir den Impulsaustausch und den
fiihlbaren Wirmestrom sind offensichtlich keine Probleme hinsichtlich einer mdglichen
Hohenabhingigkeit der Fliisse vorhanden (Abb. 6). Dieses Ergebnis kann nicht ohne

weiteres auf den latenten Warmestrom iibertragen werden, wie Tab. 2 zeigt.

Die scheinbare Hohenabhingigkeit beruht auf einer Hohenabhdngigkeit des MeBver-
fahrens durch sein TiefpaBverhalten. Ursache dafiir sind neben der Zeitkonstanten der
MeBgerite 7 noch die endliche MeBstreckenldnge d und bei der Bestimmung von Kova-
rianzen auch die Separation der beiden MeBsysteme bei einem Abstand s der Mittelpunkte
der MeBstrecken. Als Ubertragungsfunktion G des Meﬁkomplexesl fir die GroBen « und

B (bei Dispersionen sind « und B identisch) erhdlt man

Gy (N =G eal)yGp DG (N Gig ) Ciup
@)

Der relative MefBfehler AF/F fiir die Bestimmung von Kovarianzen ergibt sich dann in

der Form

*Wissenschaftliches Begleitprogramm zur Sanierung der Atmosphire {iber den neuen

Bundeslindern, 1. IntensivmeBphase, 04.-23.03.1991, Eisdorf bei Leipzig
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Details des Verfahrens sind bei Moore (1986) und Foken (1990) beschrieben. Fiir den
TurbulenzmeBkomplex des Meteorologischen Observatoriums Potsdam (die Dimensionie-
rung der Komplexe der anderen Einrichtungen ist vollig analog und fiihrt zu keinen
anderen Ergebnissen) zeigt Abb. 7 Modellrechnungen fiir die Schubspannungsgeschwin-
digkeit, den fiihlbaren und latenten Wirmestrom fiir labile (z/L = -0,1) und stabile (z/L
= 0,1) Schichtung (z: Hohe, L: Obukhov-Linge). Dabei werden die relativen MeBfehler
in Abhdngigkeit von der MeBhohe dargestellt. Es zeigt sich, dal MeBhohen oberhalb 2m
die Schubspannungsgeschwindigkeit generell und der fithlbare Wirmestrom im labilen
Fall nur Fehler aufweisen, die innerhalb des MeBgeritefehlers liegen. In allen anderen
Fillen sind Korrekturen nétig, wobei diese beim latenten Wirmestrom unter stabilen
Bedingungen sogar beachtliche Werte erreichen kénnen. Die zu erwartenden Fehlerwerte
fir andere Gase (z. B. O;) sind mit denen fiir Wasserdampf vergleichbar. Ursache fiir
diese grofien Fehler ist vor allem die erhebliche Separation der MeBwertgeber, die aus
aerodynamischen Griinden oder wegen hoher Ansauggeschwindigkeiten nicht reduziert

werden. Bringt man an die MeBwerte die entsprechenden Korrekturen an, so zeigt sich,

daf} die H6henkonstanz auch fiir den latenten Warmestrom vorhanden ist (Tab. 2).
Fiihrt man keine Korrekturen aus, so erhdlt man folgende Aussage: Wegen der Tief-

paBfilterung des MeBkomplexes ergibt sich mit zunehmender Anndherung der MeflhGhen

an den Boden eine scheinbare Abnahme der Energie- und Stofffliisse. Oberhalb von 10-20
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m ergibt sich dann je nach Hohe der Bodenschicht eine Abnahme der Fliisse bis zum
nahezu vollstindigen Verschwinden an der Grenzschichtobergrenze (zumindest fiir die
Schubspannungsgeschwindigkeit). Somit erklért sich auch der experimentelle Befund von
Zubkovskij et al. (1979), die ein signifikantes Maximum des fiihlbaren Warmestroms in
10 m Hohe fanden. Bei Anwendung der genannten Korrekturen ist eine Ubertragung der
in Hohen von 5-10 m gewonnenen MeBergebnisse auf niedrigere Héhen bzw. den
Vergleichen von Messungen, die in verschiedenen Hohen erfolgten, im Hinblick auf

Untersuchungen an internen Grenzschichten moglich.

Fiir den latenten Warmestrom (bei Dampfdriicken iiber 20 hPa; Foken, 1989a) und allen
anderen Gasen ist zusitzlich die sogenannte Webb-Korrektur (Webb et al., 1980) zu
beriicksichtigen, die die Korrektur des Dichteflusses beinhaltet. Dabei ist zu beachten,
daB die Messung im allgemeinen nicht auf die Masseneinheit (GroBe a), sondern bei den
meisten MeBgeriten auf die Volumeneinheit (GroBe A) bezogen ist. Der GesamtfluB setzt
sich somit aus dem gemessene FluB (auf Volumeneinheit bezogen)lplus dem Anteil durch
die Webb-Korrektur-Funktion

awa = A’ [L+ £(T,, T, 3, A)
©)

mit p: Luftdichte und dem TemperaturmaBstab T, = - w'T’ [ u, (u.: Schubspan-

nungsgeschwindigkeit) zusammen.

185



4. Kontroll Mefdaten

Die Gewinnung von MeBdaten von unterschiedlichen Unterlagen, die mit dem Ziel
durchgefiihrt wird, daB sie qualitative und quantitative Unterschiede zwischen den
Flachen aufdecken kann, mufl von einer auBerordentlich hohen Qualitit sein, was sich
nicht nur auf die Kalibrierung und die, wie in 3. angegeben, methodische Beherrschung
der Messungen beschrinkt. Vielmehr ist die Qualititskontrolle eine nicht zu unterschat-
zende Komponente auf dem Weg zu verwertbaren Messungen in der Bodenschicht iiber
gegliedertem Gelidnde. Leider versagt das klassische Kriterium fiir die Kontrolle, die
Priifung auf eine geschlossene Energiebilanz an der Erdoberfliche, da sie gegenwirtig
selbst Gegenstand intensiver Forschungen ist. Wohl alle Feldexperimente der jiingeren
Vergangenheit (z.B. Koitzsch et al.,1988; Dugas et al., 1991; Foken et al., 1993b, u. a.)
zeigten, daB die Energiebilanz, gebildet aus direkten Messungen aller GroBen, nicht
geschlossen ist, d.h. ein Residuum R

R=R,-H-LE-G
Q)

zu verzeichnen ist (Ry: Strahlungsbilanz, H: fithlbarer Wirmestrom, LE: latenter Warme-
strom, G: Bodenwarmestrom). Ein Beispiel des Verlaufs der EnergiebilanzgroBen ist fiir

einen Tag wihrend TARTEX-90 in Abb. 8 ersichtlich.

Bisherige Uberlegungen zur Erklirung dieser Problematik gingen vorwiegend von MeB-
fehlern der Einzelkomponenten der Energiebilanz aus. So erkliren Dugas et al. (1991),
-daB das Restglied in der Energiebilanz vorrangig durch die Unterbestimmung des latenten

Wirmestromes bei der eddy-correlation Methode zustande kommt. Diese Schluffolgerung
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wird aus dem Vergleich mit Messungen des latenten Warmestromes nach der Bowen-ratio
Methode gezogen, gegeniiber der alle Mefwerte der direkten FluBmessung (eddy-correla-
tion Methode) kleiner sind und Abweichungen bis zu 100% aufweisen. In Betracht zu
ziehen sind hier aber Kritikpunkte zur Bowen-ratio Methode, die den Einflu dynamischer
Effekte nicht beriicksichtigt (s. Foken und Richter, 1991). Somit sind insbesondere die
sehr groBen Abweichungen eddy-correlation/Bowen-ratio Methode in den frithen Morgen-

stunden bei Dugas et al. (1991) in Frage zu stellen.

Die wichtigsten der moglichen Geritefehler fiir die Erfassung der Energiebilanz fiir einen

Sommertag sind in Tab. 3 abgeschitzt (ndhere Erlduterungen s. Foken et al., 1993b).

Wie aus den Abschitzungen der maximal moglichen Fehler ersichtlich, wiirde sich nur
bei Abweichungen bei mehreren Komponenten der Energiebilanz im Bereich der groBten
Fehler eine SchlieBung der Energiebilanz ergeben. Da jedoch wedgr endgiiltige Aussagen
tiber die Richtung der Abweichung der jeweiligen Komponente gemacht werden konnen,
noch wahrscheinlich ist, daB unter den verschiedensten Mefibedingungen allen Messungen
gleichzeitig die groftmoglichen Fehler zuzuordnen sind, kann die bisher giiltige und auch
hiufig noch vertretene Auffassung, daB eine nicht geschlossene Energiebilanz lediglich
auf MeBfehler der einzelnen Komponenten zuriickgefiihrt werden kann, nicht mehr
aufrechterhalten werden. Foken et al. (1993a) sehen eine Hauptursache fiir die nicht
geschlossene Energiebilanz im Energiespeicherterm im Boden. Demgegeniiber sind

advektive Beeinflussungen zu vernachlissigen.
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Eine Datenkontrolle ist jedoch unerldBlich, so daB nach anderen Moglichkeiten gesucht
werden mufl. Grundlage dafiir mu8 der Test auf die Einhaltung der Voraussetzungen fiir
die FluBmessung sein. Dazu gehort die Stationaritat der Messung und das Vorhandensein

einer entwickelten Turbulenz.

Der am Meteorologischen Observatorium Potsdam verwendete Stationarititstest beruht auf
einem Verfahren von Zubkovskij und Gurjanov (1981). Dabei wird eine MeBreihe fiir die
iibliche Mittelungszeit (in der Regel 30 Min.) bearbeitet und gleichzeitig in etwa 5-8
Teilintervalle aufgeteilt und in gleicher Weise nochmals Dispersionen bzw. Kovarianzen
ermittelt. Falls der Mittelwert aus den Teilintervallen dem Wert der gesamten Mittelungs-
zeit innerhalb einer Fehlergrenze von maximal 30 % entspricht, so kann eine Messung als

ausreichend stationir betrachtet werden.

Fiir den Test auf entwickelte Turbulenz bedient man sich der integralen Turbulenzcharak-
teristiken (Kaimal, 1990; Foken (1990). Diese sind die mit einem Skalierungsfaktor
normierten Standardabweichungen turbulenter Gréflen, wie o,/u., ¢,/u., o /T.. Sie
besitzen bei entwickelter Turbulenz eine gesicherte Abhdngigkeit von der Stabilitit und
sind bei neutraler Schichtung (auBer o/T.) konstant, Ein Parametrisierungsschema fiir
den gesamten Bereich neutraler und labiler Schichtung stellten Foken et al, (1991) vor.
Bei stabiler Schichtung kann man in erster Ndherung von einer Konstanz in der GrofBen-
ordnung der neutralen Werte ausgehen. Bei der Parametrisierung wurde die universelle

Funktion ¢(z/L) nach Skeib (1980) verwendet. Fiir die vertikale Windkomponente ergibt

sich
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o,/ u, = a, §,"P@L)
®

und fiir die Temperatur
o/ T, =a, [ @L) ¢@L) 17"
©)
Die daraus folgenden Beziehungen fiir verschiedene Stabilititsbereiche sind in Tab. 4

sowie in Abb. 9 angegeben.

Falls die integralen Turbulenzcharakteristiken, wie sie sich aus den MeBdaten ergeben,
vom Modell um mehr als 30 % abweichen, kann von einer nicht mehr voll entwickelten

Turbulenz ausgegangen werden bzw, es liegt ein genereller Meffehler vor.

Die beiden fiir alle turbulenten GroBen anwendbaren Grundtests bilden das Kernstiick
eines am Meteorologischen Observatorium Potsdam entwickelten Qualititskontrollver-
fahrens (Foken, 1993), in welches weitere Tests nach der ordnungSgemﬁ.ﬁen Orientierung
der MeBwertgeber, Spikes in den MeBserien, usw. eingeordnet sind. Das Verfahren
gestattet nach AbschluBf jeder MeBserie die Ausgabe eines Fehlerprotokolls zur Sofort-
kontrolle der Messungen und bietet damit die Moglichkeit, die Qualitit der Daten auf
gleichem Niveau zu halten. Nach den Messungen liefert das Verfahren einen Qualititsfile
fiir alle MeBwerte, der eine Gesamtaussage zur MeBwertqualitit enthdlt und Einzeltests
in Klassen widergibt. Ein derartiges Verfahren gibt die Garantie fiir eine hohe Daten-
qualitdt und fiir eine nachfolgende zuverlissige wissenschaftliche Bearbeitung auch unter

komplizierten meteorologischen und Geldndebedingungen.
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3. Flichenmittelung

Der Ubergang von kleineren Skalenbereichen, bei denen im Bereich der atmosphirischen
Grenzschicht vertikale Strukturen fiir meso-8- und meso-y-scale eine hohe Bedeutung
haben, zum macro- und meso-a-scale mit zunehmender Abhingigkeit von vorwiegend
horizontalen Feldverteilungen (Foken, 1989b), ergibt einen in hohem Mage nichtlinearen
Flichenmittelungsprozefl. Eine detaillierte Aufnahme der Oberflichenstrukturen ist nicht
ausreichend fiir eine Flichenmittelung, so daB Zusatzinformationen nétig sind. Gegen-
wartig scheint das Konzept der "blending height" nach Mason (1988) eine durchaus
tragfdhige Losung zu sein. Danach wird eine Hohe definiert, in der sich die Unterschiede
in den Energie- und Stofffliissen an der Unterlage ausgeglichen haben, wobei Unter-
schiede erst in horizontalen Scalen von der Grofe des Abstandes der Gridpunkte des
Modells auftreten. Die aktuelle wissenschaftlich Fragestellung besteht darin, in welcher
Weise sich die Energie- und Stofffliisse der einzelnen Oberflichen in der Gesamtbilanz
abbilden. Rein arithmetische Mittelungsverfahren versagen hier véllig, da Orographie,
Rauhigkeit der Unterlage, Stabilitit und das Windfeld zur Ausbildung einer Vielzahl

interner Grenzschichen zwischen den einzelnen Flichen fiihren.

Dabei haben internen Grenzschichten nicht nur auf den Flichenmittelungsprozef selbst,
sondern auch auf die notwendige meBtechnische Erfassung der Fliisse einen erheblichen
EinfluB. Eine Messung am Boden stellt keine Punktmessung dar, sondern, bedingt durch
das Windfeld, wird sie durch ihre unmittelbare Umgebung beeinfluBt ("footprint", Horst
et al., 1991). Soil eine Messung am Boden (2-5 m Hohe) einer Unterlage zugeordnet

werden, so muB die gleiche Unterlage mindestens bis zu 50-300 m Abstand vem MeB-
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punkt vorhanden sein und darf keine Storungen durch interne Grenzschichten aufweisen.
Die Messung der Fliisse in der Grenzschicht erfordert den Einsatz von Flugkorpern. Bei
derartigen Messungen sind sowohl die internen Grenzschichten als auch das Prinzip der

FluBmessungen begrenzende Faktoren.

Wihrend bei direkten FluBmessungen am Boden an einem festen Geritetriger eine
Zeitreihe aufgenommen wird (Vorbeidriften der Turbulenzelemente am MeBpunkt), deren
Linge sich durch die Grofe der Turbulenzelemente bestimmt und bei labiler und neutraler
Schichtung bis zu MeBhohen von 5-10 m etwa 30 Minuten betrdgt, wird die gleiche
Zeitreihe mit einem Flugkorper durch ein Durchfliegen der Turbulenzelemente erreicht,
wobei sich die Flugstrecke aus der GroBe der Turbulenzelemente ergibt und somit
hohenabhingig ist. Voraussetzung fiir eine Auswertung ist in beiden Fillen eine hinrei-
chende Stationaritit der MeBserie. Damit sind fiir 100 m Hohe typische Mefstreckenldn-
gen von mehreren Kilometern nétig (Lenschow und Stankov, 1986). Somit sind Flugzeug-
messungen auf Hohen oberhalb der “"blending height" bzw. {iber hinreichend grofen
Flachen, bei denen der Abstand zwischen zwei internen Grenzschichten noch eine

ausreichende MeBstreckenldnge zuldBt, beschrankt.

Das vorrangige Interesse bei der Erforschung des Mittelungsprozesses besteht in seiner
kompletten Modellierung. Allerdings kann dies nur fiir wenige und auch hinreichend
groBe Flichen gegenwirtig realisiert werden (Claussen, 1990, 1991). Dies ist auch aus
Griinden der Validierung notwendig, denn hierzu ist ein Flugzeugeinsatz moglichst in
mehreren Hohen unterhalb der "blending height" notwendig. Derartige Experimente, die

keinen unerheblichen Aufwand bediirfen, erfordern speziell ausgesuchte Gebiete, die an
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die Spezifik der Boden- und Flugzeugmessung angepalit sind und méglichst die Aus-

bildung signifikanter interner Grenzschichten hervorrufen.

Ein gewisser Zwischenschritt ist die Durchfiihrung eines Experimentes iiber einem
Gebiet, welches wenige typische Flichen mit groBer Ausdehnung besitzt, die weitgehend
die Flichenstruktur bestimmen. Dann ist es moglich, iiber diesen typischen Flichen
Bodenmessungen durchzufiihren und auch Befliegungen unter der "blending height". Der
oberhalb der "blending height" bestimmte mittlere FluB setzt sich dann vorwiegend aus
den fiir die typischen Flichen bestimmten FluBanteilen zusammen, wobei entsprechende

Mittelungsmodelle durch das Experiment validiert werden miissen.

Das komplizierteste Problem stellen die in Mitteleuropa anzutreffenden stark gegliederten
Flachen dar. Die dichte Dringung von internen Grenzschichten gestattet kaum noch
sinnvolle Flugzeugmessungen unterhalb der "blending height". Die Bodenmessungen
konnen sich auch auf nur wenige Flichen beschrinken, wobei hier das Problem des
"footprint" stark selektiv wirkt. Durch Kombination von Bodenmessung, Fernerkundungs-
verfahren und Parametrisierungsmethoden muf der Versuch gemacht werden, fiir weitge-
hend alle Flichen Aussagen iiber die Fliisse zu machen (Foken et. al., 1994, Abb. 10).
Mittels Mittelungskonzepte/Modelle, die auf den beiden oben angefiihrten Entwick-
lungsschritten beruhen, muB erreicht werden, den durch Flugzeugmessungen oberhalb der
"blending height" bestimmten Mittelwert modellieren zu konnen. Derartige Experimente
dienen letzlich dazu, den vertikalen Grenzschichtstrukturen iiber gegliedertem Geldnde
Rechnung zu tragen und die fiir eine Mesomodellierung notwendigen Eingangsparameter

mit einer an das Modellgitter angepafiten Auflésung zu liefern. Die Behandlung h=teroge-
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ner Unterlagen fiir eine Mesomodellierung erfordert in erheblichem MaBe interdisziplina-

re Zusammenarbeit, wie sie u. a fiir die Programme IGBP und GEWEX vorgesehen ist.

6. Schlufifolgerungen

Die qualitative und quantitative Beherrschung des Flachenmittelungsprozesses stellt eine
Grundvoraussetzung fiir eine erfolgreiche Modellierung im meso-MabBstabsbereich und
eine Regionalisierung des Klimas dar. Die Aufgabe ist eine in hohem MabBe interdiszipli-
ndre Forschung. Auf meteorologischer Seite miissen Gruppen der Turbulenz- und Strah-
lungsmessung mit bodengebundener Technik und mit Flugzeugen, der Mesomodellierung
und der quantitativen Interpretation von Bodenwerten aus Satellitenmessungen eng
zusammenarbeiten. Dabei ist es die Aufgabe des Meteorologen, die atmosphirischen
Widerstinde (turbulent und molekular) unterlagenabhingig zu parametrisieren. Die
Parametrisierung der Pflanzen- und Bodenwiderstinde bedarf der Zusammenarbeit mit
Pflanzen- und Bodenkundlern. Betrachtet man die von ‘Albrecht entwickelten und von
Spénkuch (1993) als Ergebnis einer 100jihrigen erfolgreichen Forschung sich darstellen-
den drei tragenden Siulen des Potsdamer Observatoriums, Strahlung, Warmehaushalt
(heute vorwiegend auf turbulente Prozesse in der Grenzschicht ausgerichtet) und die sich
in den letzten Jahrzehnten entwickelte Fernerkundung, so sind in Potsdam diejenigen
experimentellen und methodischen meteorologischen Techniken vorhanden, die die Basis
fir die Erforschung eines modernen Flichenmittelungskonzeptes bilden kénnten. Es wire

dem Observatorium zu wiinschen, wenn sich daraus ein tragfahiges wissenschaftliches
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Programm in einem zunehmend auf meso-MaBstibe orientierten Wetterdienst entwickeln

konnte.
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Tab. 1:  Vergleich des Verhiltnisses u.,/u., auf der Grundlage von experimentellen
Daten mit Modellrechnungen nach der Beziehung (3), Ergebnisse von TAR-
TEX-90 nach Foken et al. (1993b)

Rauhigkeitsparameter U, /u., (x > 20 m)
Zoin m
glatt rach rauh = glatt =
glatt rauh

Bradley (1968) 0.00002 0.0025 1.8 0.55
experimentelle Daten
von TARTEX-90 1.44 0.82
Modellbeziehung mit den
experimentelllen Daten _
U./u., von TARTEX-90  0.005 0.022 1.44 0.82
experimentelle Daten
von SANA-2/91 (0.01) (0.015) 0.92

Tab. 2:  Regressionsanalyse zur Hohenabhéngigkeit des fiihlbaren und latenten Warme-

stroms ( w'T’ bzw. w’g’ , mit T: Temperatur; q: absolute Feuchte; w:
Vertikalkomponente der Windgeschwindigekeit), 19.03. und 20.03.1991,

SANA-91/1 in Eisdorf, y = a + b * x, r: Korrelationskoeffizient, N: Werte-
anzahl

Bedingung x y a b r N

unkorrigiet w'T’ ,4m wT' ,2m 0,0024+0,004 0,994+0,05 0,97 28
in K-m/s

unkorrigiert w'q’ ,4m wiqg' ,2m 0,004+0,006 0,91+0,09 0,89 28
in hPa-m/s

korrigiert wig’ ,4m wig' ,2m 0,005+0,008 0,99+0,11 0,87 28
in hPa-m/s
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Tab. 3:  Beitrdge verschiedener EinfluBfaktoren auf das Residuum der Energiebilanz
mit geschitzten Anteilen fiir einen Sommertag (nihere Erlduterungen bei
Foken et al., 1993b)

Fehlerursache/MeBverfahren Fehler geschitzte  Publikation
in Prozent  Energie
(Verfahren) in W/m?

latenter Warmestrom nach

FluBmethode 5-20 20-50 Foken (1990)

nicht korrigierte Hohen-

hangigkeit 50 50-75
fiihlbarer Warmestrom nach
FluBmethode 10-20 15-30 Foken (1990)
Netto-Strahlungsbilanz 10-20 50-100 Halldin und Lindroth

(1992)

Bodenwirmestrommessung 50 25-35

Tab. 4: Stabilititsabhdngige Beziehungen fiir integrale Turbulenzcharraktensuken nach
Foken et al. (1991)

Z/L o,/ u. or /| Te
< -1 2.00 (-z/L)"6 1.00 (-z/Ly'?
-1 ... -0.0625 2.00 (-z/L)"® 1.00 (-z/Ly™*

0.0625 ... < 0 1.41 0.50 (-z/L)"™”
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Hohe Schicht homogen nicht homogen
0.1z Entrainment Schicht keine Theorie 1l

Mischungsschicht “gelost” 2

"pelost” "Sprung" gelost
0.1z Bodenschicht nicht geldst: stabile Bedingungen R
sehr trocken ?
~3h, "Storungsschicht” keine lokalen Transporte
— Mnnin—Obukhnv—ﬁhnlichke_i_t_gi_c_:t_li_g_t'fl_l_ig _____ ?
h, Vegetation Blatt = Bestand (7)
ungesittigter Boden "gelost” 1
gesittigter Boden "geldst® i
Abb. 1: Vertikale Struktur des Boden-Vegetation-Atmosphére-Systems nach Dlugi and

Mascart (1990), h,: Vegetationshohe, z;: Mischungsschichthohe

Wind E’“

Abb. 2: Ausbildung interner Grenzschichten iiber heterogener Unterlage (aus Stull,

1988)
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Abb. 3:

Fetchabhingigkeit des Verhiltnisses der Schubspannungsgeschwindigkeit

beiderseits einer internen Grenzschicht fiir den Ubergang von einer glatten zu
einer rauhen Unterlage nach verschiedenen Experimenten.

- - -SANA-91/2 (S), zy;/zy, = 0,66
----- TARTEX-90 (T), z,,/z,, = 0,23
-x-x-Bradley (1968), zy,/z, = 0,008

water vapour flux in m.hPalfs

o0.00 L il 1 L 1 I i !
13 14 15 16 17 18 13 20

21 June 13930

——Z = 3.2 m

100 49 Sd2 M A 480 17 18
22 Jdune 1980

8z = 1.5 m

Abb. 4: WasserdampffluB oberhalb und unterhalb der internen Grenzschicht wihrend
TARTEX-90, die sich bei einer Stromung uber einen Unterlagenwechsel von
Brache nach Gerste iliber einem Gerstenfeld ausbildet (nach Foken et al.,

1993b)
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Abb. 5: Parametrisierungsbeziehungen der dimensionslosen Hohe der atmosphirischen
Bodenschicht (aus Foken, 1992), h: Bodenschichththe; f: Coriolisparameter
1: Blackadar und Tennekes (1968)
2: Detering (1985)
3: experimentelle Daten
labil: Wache und Foken (1990)
stabil: Kretschmer et al. (1991)
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Abb. 6: Vergleich der in 2 und 4 m Hohe gemessenen Strome des fiihlbaren Wirme-
stromes bei SANA-91/1 in Eisdorf
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Abb. 7:

Hohenabhingigkeit des MeBfehlers fiir labile (z/L=-0,1) und stabile (z/L.=0,1)
Schichtung (aus Foken, 1992)

1: Schubspannungsgeschwindigkeit, stabil ~ 5: fiihlbarer Wirmestrom, labil
2: fithlbarer Wirmestrom, stabil 6: latenter Warmestrom, labil
3: latenter Warmestrom, stabll

4: Schubspannungsgeschwindigkeit, labil
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Abb. 8: Verlauf der Glieder der Energiebilanzgleichung einschlieflich des Residuums

(Disbalance) nach Foken et al. (1993b) fiir den 20.06.1990 wihrend TARTEX-
90 iiber einem Gerstenfeld, MOP2: MeBkomplex 2 des Meteorologischen
Observatoriums Potsdam, TAPA: MeBkomplex des Institutes fiir Astrophysik
und Physik der Atmosphidre Toravere, Estland,
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Abb. 9: Parametrisierungsmodell fiir die integralen Turbulenzcharakteristiken nach
Foken et al. (1991)
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numerische Flugzeugmessungen
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]
Fliachennutzung, Pflanzen- und Pflanzen- und meteorologische
Topographie Bodenparameter Bodenparameter und Spurengas-
durch Fern- durch in-situ messungen am
H erkundung Messung Boden
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Abb. 10: Schema der Flichenmittelung nach Foken et al. (1994)
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Fernmessung mesoskaliger troposphirischer Strukturen
mit elektromagnetischen und akustischen Wellen

H. Steinhagen' und G. Peters?’

"Meteorologisches Observatorium Lindenberg,
Deutscher Wetterdienst

“Meteorologisches Institut der Universitdt Hamburg

1 Einleitung

In den vergangenen 20 Jahren sind Entwicklung und Forschung zur
Erfassung und Interpretation von mesoskaligen Wind-, Temperatur-
und Feuchteprofilen in der freien Atmosphdre mit Hilfe von elek-
tromagnetischen und akustischen Wellen auBerordentlich intensi-
viert worden. Dies wird durch eine Vielzahl wissenschaftlicher
Symposien und etwa tausend Veréffentlichungen auf diesem Fachge-
biet deutlich unterstrichen. Durch die wissenschaftlichen und
technologischen Fortschritte der letzten Jahre sind {iberschauba-
re Systemkonfigurationen mit Praxisreife entstanden, die als
Sodar (Sonic Detection and Ranging), Clear-Air-Radar (Radio
Detection and Ranging) oder Windprofiler, RASS (Radio Acoustic
Sounding System), Lidar (Light Detection and Ranging) und Mikro-
wellen-Radiometer zur Fernmessung und Erforschung mesoskaliger
troposphdrischer Strukturen angewandt und unter der Bezeichnung
bodengebundene Fernerkunungsverfahren zusammengefaBt werden.

In diesem Beitrag soll ein Einblick in die operationellen Nut-
zungsméglichkeiten der bodengebundenen Fernerkundungsverfahren
mit Hilfe von elektromagnetischen und akustischen Wellen gegeben
werden. Bei der operationellen Erfassung von Wind-, Temperatur-
und Feuchteinformationen aus der freien Atmosphdre dominiert
derzeit noch die direkte Methode auf der Grundlage von Radio-
bzw. Rawinsonden.?

Weltweit werden von mehr als 800 aerologischen Stationen
2 - 4 mal tdglich vertikale Wind-, Temperatur- und Feuchteprofi-
le bis in HShen von 40 km mit hoher 2Zuverldssigkeit bereitge-
stellt und routinemd@B8ig in numerische Wettervorhersagemodelle
eingegeben. Bei der Erfassung von mesoskaligen atmosphdrischen
Strukturen zeigt die Rawinsondenmessung einige nicht {iberwindba-
re methodische Mdngel:

1. Zwischen dem Start einer Radiosonde vom Boden (H = 0 km)
und dem Erreichen einer Hdhe von 30 km liegt bei mittlerer
Aufstiegsgeschwindigkeit (5 m/s) ein Zeitintervall von 100
Minuten. Demzufolge sind die in den oberen Hohen erfaften
meteorologischen Parameter gegeniiber denen der unteren
Hohen zeitlich um einen entsprechenden Betrag versetzt.

2. Bei der direkten Sondierung mit auftriebsfdhigen Ballonen
und Rawinsonden tritt in Abhdngigkeit von den in verschie-

Y Rawinsonden dienen der Messung von vertikalen Windprofilen.

Sie kénnen sowohl in eine Radiosonde integriert (Navaid) als
auch ein vom Radar (Windfinder) zu ortendes Target sein.
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denen Hohenschichten variierenden horizontalen Windvektoren
ein horizontales Verdriften der Rawinsonde auf, die bis zu
200 km betragen kann.

3. Das minimale Zeitintervall fiir aufeinanderfolgende Rawin-
sondierungen betridgt standardgemdBf 6 (12) Stunden. Fir
spezielle MeBexperimente kann dieses Zeitintervall auf
2 Stunden reduziert werden. Allerdings erfordert die Erho-
hung der Startfolge einen nicht unerheblichen logistischen
Aufwand.

Zur Erfassung mesoskaliger troposphdrischer Strukturen werden
Zeitbereiche von 1 = 60 Minuten und horizontale Aufl&sungen von
10 - 100 km gefordert. Dies kann die Rawinsondenmessung nicht
leisten. Aus diesem Grund gewinnen bodengebundene Fernerkun-
dungsverfahren auf der Grundlage elektromagnetischer und akusti-
scher Wellen nicht nur in der Forschung sondern auch in der
operationellen Meteorologie an Bedeutung. Der Vorteil der boden-
gebundenen Fernerkundungsverfahren liegt gerade darin, daB in
kurzen Zeitintervallen vollstidndige vertikale Profile in einer
vertikalen Luftsdule gewonnen werden.

Eine anfdngliche Euphorie beziiglich der operationellen Einsatz-
m&glichkeiten von Sodar-Systemen ist heute mehr einer realisti-
schen Einschdtzung ihrer Leistungsfidhigkeit gewichen. Bei der
operationellen Nutzung von Windprofilern sind sichtbare Fort-
schritte erkennbar. In den USA wurde 1991/92 ein Windprofiler-
Demonstrationsnetz von 30 Troposphidren-Windprofilern bei einer
Frequenz von 404,37 MHz aufgebaut, um die Vorteile und den Nut-
zen bei der operationellen Anwendung dieser Technologie zur
Gewinnung mesoskaliger vertikaler Windprofile nachzuweisen (Se-
rafin und Dabbert, 1990). In Europa werden die verschiedenen
nationalen Aktivitédten zur operationellen Nutzung der Windprofi-
ler-Technologie vom Manegement Committee des Projektes COST 74
zur "Implementation of a European research project on the util-
lization of UHF/VHF radar wind profiler networks for improving
weather forecasting in Europe" koordiniert (Gilet, 1989). Lang-
fristig ist damit beabsichtigt das Netz der Rawinsondierungs-
stationen durch ein Clear-Air-Windprofilernetz zur Fernmessung
des Windes in der freien Atmosphédre zu ersetzen. Radiosondierun-
gen zur Gewinnung von Temperatur- und Feuchteprofilen wdren aber
weiterhin notwendig. Deshalb wurde in den letzten Jahren beson-
ders intensiv an der Entwicklung wvon RASS zur Gewinnung von
mesoskaligen vertikalen Temperaturprofilen und von Mikrowellen-
Radiometern zur Gewinnung von mesoskaligen Feuchte- und Tempera-
turprofilen gearbeitet. Die Ergdnzung von Windprofilern mit
diesen Technologien erméglicht eine wvollstindige mesoskalige
Erfassung thermodynamischer Parameter in einer vertikalen Luft-
sdule. In einem zukunftsweisenden Experiment wurde von Martner
u.a. (1992) die Leistungsfihigkeit einer derartigen integrierten
Systemtechnologie zur Fernmessung mesoskaliger troposphdrischer
Prozesse mit elektromagnetischen und akustischen Wellen nach-
gewiesen.

In diesem Beitrag werden historische Tendenzen und charakteri-
stische Eigenschaften von bodengebundenen Fernerkundungsverfah-
ren mit elektromagnetischen und akustischen Wellen zusammenfas- -
send dargestellt. Davon ausgehend wird eine Standortbestimmung
und Orientierung fiir die operationelle Anwendung dieser neuen
Technologien abgeleitet.
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2 Historische Tendenzen
2.1 Riickstreuung elektromagnetischer Wellen

In den 30er Jahren wurden bei Untersuchungen der Ionosphédre mit
Funkwellen der Wellenléinge von 10 bis 200 m 2zundchst zufdllig
auch Echosignale aus der Troposphire beobachtet. Colwell und
Friend (1939) untersuchten diese Echos erstmals systematisch und
fanden bei einem Vergleich von Radarechos aus der Troposphdre
mit parallel durchgefiihrten Flugzeugmessungen, daBf die Hohe
verstdrkter Echosignale des Radars mit der Héhe der Temperatur-
inversion in der planetaren Grenzschicht gut {ibereinstimnmte.
10 Jahre spdter gelang Friend eine erste theoretische Erklédrung
der Ursache troposphdrischer Echos, indem er sie als Ergebnis
von in der Atmosphdre vorhandenen Brechungsindexschwankungen
interpretierte (Friend, 1949).

Zundchst v61lig unabhingig von diesen Bemiihungen wurde zu Beginn
der 50er Jahre die Funkwellenausbreitung intensiver mit dem Ziel
untersucht, optimale Funkverbindungen im VHF- und UHF-Bereich
aufzubauen. Dabei spielte die theoretische Begriindung fiir die
Ausbreitung von VHF- und UHF-Funkwellen iiber den normalen Funk-
horizont hinaus eine wesentliche Rolle. Wdhrend die Funkwellen-
ausbreitung durch partielle Reflexion in der Ionosphdre bereits
erkldrt werden konnte, existierten fiir die Ausbreitung von VHF-
und UHF-Funkwellen in der Troposphdre und Stratosphdre Unklar-
heiten. (Bild 1). Die so motivierten Forschungsarbeiten fiihrten
zu dem Ergebnis, daBf neben der partiellen Reflexion und der
atmosphédrischen Brechung auch Streuvorgénge in der Troposphire
eine wesentliche Rolle bei der Ausbreitung von VHF- und UHF-
Funkwellen spielten. Man erkannte, daB fiir diese Ausbreitungs-
vorgdnge der Brechungsindex n der Luft eine entscheidende Rolle
spielt. Den engen Bezug zwischen der Funkwellenausbreitung und
den Moglichkeiten zur strukturellen Untersuchung der Atmosphédre
stellte Tatarski (1961, 1971) her, indem er eine Beziehung zwi-
schen der Riickstreureflexivitdt sowie der Wellenlédnge und einer
Strukturkonstanten C.?, die ein MaB der Schwankungen des Bre-
chungsindexes n darstellt, fiir die homogene, isotropische Streu-
ung an turbulenten Irregularitidten der Atmosphdre ableitete
(Tabelle 1).

Bei den Untersuchungen stellte man fest, daB in Abhdngigkeit von
der benutzten Radarwellenlidnge und den atmosphdrischen Struktu-
ren unterschiedliche Riickstreuintensitdten auftraten. Diese
Feststellung war Motivation fiir ein breit angelegtes Forschungs-
programm, das in den 60er Jahren von D. Atlas zur Untersuchung
atmosphdrischer Strukturen mit Hilfe eines leistungsfdhigen
Multifrequenzradars ins Leben gerufen wurde.

Durch den Vergleich mit in-situ-Messungen konnte man die fiir die
weitere Entwicklung wichtige SchluBfolgerungen ziehen, daB mit
elektromagnetischen Radars Brechungsindexschwankungen im Zusam-
menhang mit turbulenten mesoskaligen Prozessen in der Atmosphdre
mit Radarwellenldngen gréfer als 10 cm beobachtet werden kénnen.
(Bila 2).

Sind, die turbulenten Brechungsindexschwankungen isotrop, in
allen Richtungen statistisch verteilt und enthalten sie Anteile
mit r&umlichen Abmessungen, die gleich der halben Radarwellen-
ldnge sind, so handelt es sich um Braggstreuung.

Die Intensitdt dieses Streumechanismus nimmt mit abnehmender
Wellenldnge zu (~A'?). Existiert eine Brechungsindexdiskontinui-
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tdt mit groBer horizontaler Ausdehnung so tritt eine Spiegelre-
flexion oder Fresnelreflexion ein, deren Riickstreuamplitude die
Braggstreuung wesentlich iibertreffen kann. Sind in dem Radarvo-
lumen Brechungsindexdiskontinuit&dten vorhanden, die klein gegen
die Wellenldnge sind (z.B. Niederschlagspartikel) so liegt Ray-
leighstreuung vor. Die Intensitdt der Rayleighstreuung nimmt mit
abnehmender Wellenl&nge wesentlich stdrker zu als die der Bragg-
streuung (~A*). Die Erkenntnis, aus der Riickstreuung elektroma-
gnetischer Wellen auf atmosphdrische Eigenschaften zu schlieBen,
stimulierten Forschungsteams in der ganzen Welt, um mit weiter-
entwickelten VHF- und UHF-Doppler-Radarsystemen systematisch
mesoskalige Prozesse zu erforschen. Es entstanden leistungsféhi-
ge Radarsysteme (Tabelle 1, Entwicklungsetappe IV), die eine
Untersuchung von mesoskaligen Windvariabilitdten und atmosphdri-
schen Instabilitdten (Kelvin-Helmholtz-Instabilitdten, Schwere-
wellen) ermdglichten. Vergleiche mit Radiosondenmessungen er-
brachten den Nachweis, daB die MeBgenauigkeit der aus den Riick-
streusignalen abgeleiteten horizontalen Windprofile bei 1 m/s
liegt. Das 1978 bei Platteville, Colorado aufgebaute VHF-Dopp-
ler-Radar war das erste System, mit dem an 2 aufeinanderfolgen-
den Tagen automatisch stiindliche Windprofile gewonnen wurden.
Dies war der Auftakt fiir Uberlegungen zur operationellen Anwen-
dung wvon Windprofilern in der Meteorologie. Ihren HShepunkt
fanden diese Bemiihungen mit dem 50-MHz-Windprofiler, der 1986 im
Pazifik (Christmas Island) installiert wurde und fiir das TOGA-
Programm (Tropical Ocean Global Atmosphere) stiindliche Windpro-
file 4 mal t&glich liber den geostationdren Satellit GOES liefer-
te sowie mit dem Aufbau eines Netzes von 30 404-MHz-Windprofi-
lern im 2zentralen Teil der USA. Mit einem solchen Netz werden
Verbesserungen in der numerischen Wettervorhersage erwartet.
Die vielfdltigen europdischen Anstrengungen haben sich bisher
auf Anwendungen in der Forschung konzentriert. In Deutschland
gingen von der SOUSY-Radar-Gruppe des Max-Planck-Instituts fiir
Aeronomie in Katlenburg-Lindau seit 1976 wichtige Impulse fiir
die Analyse und Interpretation von mesoskaligen Radarmessungen
insbesonders in der Mesosphdre und Stratosphdre aus. (Riister
u.a. 1980), Klostermeyer u.a. 1988).

In der Tabelle 1 ist die historische Entwicklung der Clear-Air-
Radar-Technologie zusammenfassend dargestellt. Dabei ist in den
Entwicklungsetappen IV und V ein Trend zur operationellen Anwen-
dung der Clear-Air-Radar-Technologie zu erkennen.
Clear-Air-Radar-Technologie wird als allgemeine Beschreibung fiir
derartige Systeme verwendet, um eine Abgrenzung zu der Wetter-
Radar-Technologie 2zum Ausdruck 2zu bringen. Die eingesetzten
Systeme sind im allgemeinen Doppler-Radarsysteme. Dienen sie in
erster Linie der Messung des dreidimensionalen Windvektors so
wird der Terminus Windprofiler bevorzugt. Zur Kennzeichnung des
MefS- bzw. Hohenbereiches ist die Voranstellung der Schichtbe-
zeichnung iiblich. (M: Mesosphidre; S: Stratosphdre; T: Troposphd-
re; PBL: Planetary Boundary Layer). Andere Autoren bevorzugen
die Angabe der Frequenzgebiete, in dem das Radar arbeitet (VHF-

Doppler-Radar (30 - 300 MHz) oder UHF-Doppler-Radar (300 - 3000
MHz) .
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2.2 Riickstreuung akustischer Wellen

Die Schallausbreitung in der Atmosphidre wird durch die meteoro-
logischen Parameter Temperatur, Wind und Feuchte in stdrkerem
MaBe beeinfluBt als dies bei der Ausbreitung elektromagnetischer
Wellen der Fall ist. Jedoch wurde die dem SODAR zugrundeliegende
Streuung von Schall erst 1961 von Kallistratova (1961) experi-
mentell untersucht und mit der von Tatarski (1961, 1971) ent-
wickelten allgemeinen Streutheorie verglichen, die von Monin
(1962) speziell auf akustische Wellenstrukturen angewandt wurde.
Da die Riickstreuechos akustischer Wellen manchmal ausgeprigte
Strukturen aufweisen, bestand die Erwartung, daB daraus quanti-
tative Aussagen iiber den Zustand der Atmosphdre abgeleitet wer-
den kénnen. Das erste fiir die Erfassung atmosphédrischer Struktu-
ren eingesetzte System wurde wvon McAllister (1968) aufgebaut.
Bei dem Versuch, aus den Echosignalen meteorologische Parameter
abzuleiten, stellte sich jedoch heraus, daB dies nur in einge-
schridnktem MaBe mdglich war. Dies ist darauf zuriickzufiihren, daB
das Riickstreuecho von mikroturbulenten Schwankungen der Schall-
geschwindigkeit erzeugt wird, die einerseits auf temperatur- und
feuchtebedingte Schwankungen der Schallgeschwindigkeit relativ
zum Medium und andererseits auch auf Geschwindigkeitsschwankun-
gen des Mediums selbst zuriickzufiihren sind. So wird die riickge-
streute Schallintensitdt zwar von der thermischen Struktur der
Atmosphire beeinfluft aber eine eindeutige Zuordnung zum Tempe-
raturprofil ist nicht m&glich. Dennoch k&nnen hd@ufig Inversio-
nen, Schwerewellen oder Konvektionszellen anhand der charakteri-
stischen, durch sie erzeugten Muster erkannt werden. Eines der
'bedeutendsten Experimente war die Erfassung der Mischungs-
schichthdhe in der San Fransisco Bay Area mit einem fldchendek-
kendem Netz von 13 Sodargeriten widhrend einer mehrmonatigen
Smogperiode (Russell u.a., 1978).
Weitergehende Interpretationen der aus dem Streuquerschnltt
ableitbaren sogenannten Strukturkonstanten C;? bzw. CC;?, die
Brechungsindexschwankungen in Abhdngigkeit von der Temperatur
bzw. der Windgeschwindigkeit darstellen, haben keine groBe Be-
deutung erlangt. Dies liegt unter anderem daran, daB bereits die
quantitative Bestimmung des Streuguerschnittes aus dem Rick-
streusignal schwierig ist, weil hierzu die von der Temperatur
und Feuchte abhdngige Schallabsorption {Harris, 1966) auf dem
Ausbr91tungsweg beruck51cht1gt werden muf. Seit Anfang der sieb-
ziger Jahre hat man sich deshalb bemiiht, nicht nur die Echoin-
tensitdt auszuwerten sondern aus den Echo-Frequenzspektren guan-
titative Aussagen liber das Windfeld der Atmosphdre abzuleiten
(Beran u.a. 1971). Dies ist mdglich, weil die Frequenz von Riick-
streuechos an vom Wind bewegten Strukturen entsprechend dem
Dopplereffekt verschoben ist. Da man annehmen kann, daB die
streuenden Strukturen mit dem Wind transportiert werden, ist die
Frequenzverschiebung ein Map fiir die mittlere Windgeschwindig-
keit im Streuvolumen. Mit drei verschieden ausgerichteten Anten-
nen kénnen auf diese Weise vertlkale Windprofile gewonnen wer-
den. (Bild 3).
Obwohl der Zusammenhang zwischen der Dopplerverschiebung und der
Radialgeschwindigkeit sehr einfach ist, war die Ableitung des
vertikalen Windprofils aus der Dopplerverschiebung nicht wvon
Anfang an erfolgreich. Die Schwierigkeit resultierte aus der
stochastischen Natur des Riickstreusignals akustischer Wellen,
das von einem mehr oder weniger starken Umgebungsldrm iiberlagert
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wird. Dariliberhinaus tritt wegen der im Vergleich zu elektromag-
netischen Wellen um 10° lingeren Laufzeit von Schallwellen ein
Verlust an Kohdrenz zwischen Sende- und Empfangssignal ein.
Durch eine vollstdndige Spektralanalyse und Algorithmen, die
Storungen durch den Umgebungsldrm unterdriicken, wurde das Sodar
zu einem relativ einfachen Fernerkundungsverfahren entwickelt,
das nicht nur in der Forschung sondern auch operationell zur
Erfassung des vertikalen Windprofils unterhalb 500 m eingesetzt
wird. (Peters u.a. 1978, 1984).

2.3 Kombination elektromagnetischer und akustischer Wellen

Die Grundidee bei der Kombination elektromagnetischer und aku-
stischer Wellen besteht darin, mit Hilfe akustischer Wellen
kiinstliche Inhomogenitdten des atmosphdrischen Brechungsindexes
zu erzeugen und aus den an diesen determinierten Brechungsindex-
schwankungen riickgestreuten elektromagnetischen Signalen die
Schallgeschwindigkeit und daraus die Lufttemperatur und Windge-
schwindigkeit abzuleiten. Ein erstes auf einer derartigen Kom-
bination beruhendes Radio Akustisches Sondierungssystem wurde
von Marshall u.a. (1972) aufgebaut und beschrieben. Nach diesem
Konzept wird die Schallgeschwindigkeit aus der Dopplerverschie-
bung der an einem Schallimpuls reflektierten elektromagnetischen
Strahlung abgeleitet. Bei der Verfeinerung des RASS-Verfahrens

stief man in der weiteren Entwicklung auf zwei wesentliche
Schwierigkeiten.

1. Die sich kugelfdrmig ausbreitenden Schallwellenfronten
bilden reflektierende Fl&chen, die zu einer Fokussierung
des riickgestreuten elektromagnetischen Signals am Boden
flihren. Nur im Bereich dieses Fokus kann ein ausreichend
starkes Signal empfangen werden. Da die kugelfdrmigen
Schallwellenfronten mit dem Wind verdriften, wandert der
Fokus mit zunehmender Windgeschwindigkeit nach Lee aus. Unm
diesen Weg muB die Schallquelle gegen den Wind verschoben
werden, um am Empfangsort filir die elektromagnetischen Riick-
streusignale eine ausreichende Feldstidrke zu empfangen.
Diese wind- und hdhenabhdngige Verschiebung des Empfangs-
punktes kann in bestimmten MaBe entweder durch mehrere um
das elektromagnetische Radar herum angeordnete Schallquel-
len oder durch eine Drehvorrichtung beriicksichtigt werden,
die die Schallquelle zum elektromagnetischen Radar immer
luvseitig positioniert.

2. Kon u.a. (1978) wiesen daraufhin, daB die gemessene Fre-
quenzverschiebung der riickgestreuten elektromagnetischen
Wellen nicht nur von der Schallgeschwindigkeit sondern auch
von der Schallfrequenz abhing. Dies erschien zundchst als
ein Widerspruch zum Dopplereffekt, der nur von der Schall-
geschwindigkeit abhdngt. Aus einer genauen theoretischen
Untersuchung der Riickstreuung elektromagnetischer Wellen in
einem akustischen Feld wurde ersichtlich, daB das Spektrum
der riickgestreuten elektromagnetischen Wellen gegeniiber den
einlaufenden Wellen nur im Grenzfall entsprechend dem Dopp-
lereffekt verschoben ist. Dieser Grenzfall setzt infinite-
simal kurze Schallimpulse voraus, die eine rdumlich defi-
nierte Reflektorfldche bilden. Mit diesen sehr kurzen
Schallimpulsen kann jedoch nur eine begrenzte akustische
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Energie in die Atmosphire gesendet werden, so daB die Riick-
streuintensitdt bzw. die erreichbaren Hohen entsprechend
gering sind. Diesem Sachverhalt wurde mit verschiedenen
MaBnahmen begegnet. Kon u.a. (1978) entwickelten komplexe
analytische Ausdriicke fiir das Spektrum des Rickstreusignals
eines akustisch pulsmodulierten RASS, um daraus die Schall-
geschwindigkeit abzuleiten. Dieses Verfahren wird auch als
Frequenz-RASS bezeichnet. Demgegeniiber entwickelten Peters
u.a. (1983, 1988, 1990a) eine andere als Bragg-RASS bekannt
gewordene Systemvariante. Diese L&sung geht davon aus, daB
die Amplitude des Empfangsspektrums maximal wird, wenn die
Bragg-Bedingung erfiillt ist, d.h. wenn die akustische Wel-
lenzahl k, doppelt so groBf wie die elektromagnetische Wel-
lenzahl k, ist. In diesem Fall werden die elektromagneti-
schen Wellen, die an den durch die Schallwellen erzeugten
aufeinanderfolgenden Brechungsindexschwankungen riickge-
streut werden, gerade phasenrichtig iiberlagert. Die Inten-
sitdt des Riickstreusignals verstdrkt sich dann proportional
zum Quadrat der Anzahl der zu dem Streuvorgang in einem
bestimmten Volumen teilnehmenden Wellenziige. Die Schall-
geschwindigkeit Xann nun durch Variation der Frequenz des
Schallsignals und Selektion des Maximums des empfangenen
Amplitudenspektrums bestimmt werden. (Peters u.a. 1983).

Besonders vorteilhaft kann ein RASS durch Kombination eines
Windprofilers mit einer Schallquelle realisiert werden. May u.a.
(1989b, 1990) haben eine Lésung zur Ergdnzung von Windprofilern
mit RASS fiir die operationelle Nutzung vorgeschlagen.

3 Charakteristische Eigenschaften der Riickstreusignale
3.1 Riickstreuleistung

Der Clear-air-Rlickstreumechanismus fiir akustische und elektroma-
gnetische Wellen ist sehr &hnlich. Das zeigt sich daran, daB filr
die Riickstreuleistung eines cClear-Air-Radars und eines Sodars
dhnliche Beziehungen gelten. (Tabelle 2). In beiden Fédllen ist
die Riickstreuleistung der spektralen Dichte der rdumlichen Bre-
chungsindexschwankungen bzw. der Strukturkonstanten C?? propor-
tional. Jedoch wird die elektromagnetische Transversalwelle und
die akustische Longitudinalwelle durch Brechungsindexschwankun-
gen unterschiedlich beeinfluBt. Dies geht aus Tabelle 3 hervor,
in der die partiellen Ableitungen der Brechung N = (n-1) 10° fiir
elektromagnetische und akustische Wellen berechnet sind. Es ist
ersichtlich, daB der Einfluf der meteorologischen Parameterdnde-
rungen bei akustischen Wellen wesentlich stdrker ist als bei
elektromagnetischen Wellen. So ergibt sich fiir akustische Wellen
bei Wasserdampfdnderungen ein Faktor von ca. 40, bei Temperatur-
dnderungen von ca. 1,8 10° und bei Windgeschwindigkeits&dnderungen
von ca. 1,5 10’ im Vergleich zu elektromagnetischen Wellen. Bei
elektromagnetischen Wellen haben Wasserdampffluktuationen den
gréften EinfluB auf den Brechungsindex mit einem im Vergleich zu
den akustischen Wellen entgegengesetzten Vorzeichen. Schwankun-
gen der Riickstreuleistung bei elektromagnetischen Wellen werden
also im wesentlichen durch Wasserdampffluktuationen verursacht.
Bei den akustischen Wellen dominieren Temperatur- und Geschwin-
digkeitsfluktuationen. Letztere haben bei monostatischen Sodars
allerdings keinen EinfluB auf die Riickstreuleistung, so daB
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diese dann hauptsdchlich durch Temperaturfluktuationen beein-
fluBt wird. Da die Anderungen des Brechungsindexes in den Streu-
guerschnitt quadratisch eingehen (Tabelle 2), folgt daraus, daB
der Streuquerschnitt wvon akustischen Wellen um einige Gr&Ben-
ordnungen gr&Ber ist als der von elektromagnetischen Wellen. So
ergibt sich bei Brechungs1ndexschwankungen durch.Temperaturfluk—
tuationen fiir akustische Wellen ein Faktor von 10° gegenﬁber
elektromagnetischen Wellen. Man sollte deshalb zundchst meinen,
daB die Anwendung akustischer Wellen vorteilhafter ist und die
geringen Signaldnderungen bei elektromagnetischen Wellen kaum
auswertbar sind. Jedoch ist es bei Radarsystemen méglich durch
ein hdheres Leistungsaperturprodukt (P, A, in Tabelle 2), durch
geringeres Rauschen und geringere Bandbreiten im Vergleich zu
Sodarsystemen eine wesentlich hthere Systemempfindlichkeit zu
realisieren. Die gréRere Beeinflussung des akustischen Bre-
chungsindexes durch Temperatur-, Feuchte- und Geschwindigkeits-
fluktuationen im Vergleich zum elektromagnetischen Brechungs-
index filhrt zu einer wichtigen Konsequenz. Akustische Wellen
werden durch die Atmosphire wesentlich mehr geddmpft als elek-
tromagnetische Wellen. Nach Harris (1966) ist der maximale H&G-
henbereich filir die akustische Sondierung durch die molekulare
Schalldﬁmpfun? bei normalen atmosphdrischen Bedingungen auf
0,6 - 4,5 10 begrenzt. Dies bedeutet fiir eine akustische
Wellenlange von 0,2 m (1,65 KHz) eine maximale Héhe von 120 m -
900 m. Da neben der molekularen Schallddmpfung auch die turbu-
lente Streuung einen wesentlichen Beitrag zur Schwdchung der
Intensitdt in einem Schallstrahl leistet, ergeben sich weitere
Einschrénkungen. Demgegeniiber kann mit elektromagnetischen Wel-
len infolge der wesentlich geringeren Absorption in Abhdngigkeit
von der Wellenldnge ein Hdhenbereich bis zu 30 km iiberstrichen
werden. Deshalb ist die Sondierung mit akustischen Wellen auf
die unteren H&hen beschridnkt, wihrend mit elektromagnetischen
Wellen die gesamte Troposphire abgetastet werden kann. Auch bei
elektromagnetischen Wellen wird der zu erfassende Hohenbereich
wesentlich durch die Wellenlinge bestimmt. (Tabelle 4). Radarsy-
steme im VHF-Band (A = 6 m) erreichen HShen bis 2zu 30 knm,
allerdings kodnnen sie bedingt durch die notwendige Sende-/
Empfangsumschaltung die Grenzschicht nicht erfassen. AuBerdem
bendtigen diese Systeme eine relativ groBe Antennenflidche, was
ihre Einsatzmdglichkeiten in dicht besiedelten Gebieten bzw. bei
Wetterdiensten mit bereits vorgegebener Infrastruktur ein-
schrankt. Im UHF-Bereich kann in Abhdngigkeit von der Wellenl&an-
ge (70 cm oder 24 - 30 cm) die gesamte Troposphdre von etwa
500 m an mit einer H®henaufldsung von 150 - 300 m oder die
Grenzschicht wvon etwa 100 m an mit einer Hdhenaufldsung von
50 - 100 m sondiert werden.

Die Rickstreuleistung wvon akustischen oder elektromagnetischen
Wellen wird durch den Brechungsindex der Atmosphire mehr (aku-
stisch) oder weniger (elektromagnetisch) stark beeinfluBft. Dem-
gegeniiber enthdlt die Riickstreuleistung eines RASS im Idealfall
keine atmosphdarische Informationen. Real beeinflussen turbulente
Zerstreuung und die Schallabsorption natiirlich auch die Riick-
streuleistung eines RASS. Da aber fiir das RASS die Schallaus-
breitung nur in einer Richtung wesentlich ist und auBerdem bei
der Bragg-Bedingung (k, = 2k,) ein Verstdrkungseffekt eintritt,-
sind mit dem RASS im Vergleich zum Sodar gréfere Hdhen erreich-
bar.

Die Empfangsleistung eines Frequenz-RASS ist von Marshall u.a.
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(1972) fiir eine isotherme Atmosphidre ohne mittlere und turbulen-
te Bewegung abgeleitet worden. Diese Empfangsleistung stellt
einen Maximalwert dar, der in der realen Atmosphdre nicht er-
reicht wird. Reale Werte der Riickstreuleistung eines RASS
erhdlt Laitaitis (1992), der die Schallabsorption und die Tur-
bulenz der Atmosphére beriicksichtigt. Fiir die Schallabsorption
missen Pegelverluste von 2...5 dB/100m in Rechnung gestellt
werden. Die Mitfiihrung der akustischen Wellen durch ein Windfeld
bewirkt, daB der Empfangsfokus insgesamt auswandert. In Abhdn-
gigkeit von der Turbulenz ist dieser Empfangsfokus mehr oder
weniger grof. Im Ergebnis entstehen durch die Nichterfiillung der
Fokusbedingung und durch die turbulenzbedingte Vergr&Berung des
Empfangsfleckes ebenfalls Pegelverluste von 1,5...4 dB/100 m
(Bauer, 1992). Daraus resultieren experimentell mit einer Wahr-
scheinlichkeit von 90 % erreichbare H8hen von 2,6 km fiir 400-

MHz-Windprofiler/RASS und 0,7 km fiir 915-MHz-Windprofiler/RASS
(Martner u.a. 1992).

3.2 Radialgeschwindigkeit

Wenn sich die riickstreuenden Inhomogenitéten der Atmosphédre in
Bewegung befinden, so tritt bekanntermaBen eine Dopplerverschie-
bung f, der ausgesandten akustischen oder elektromagnetischen
Frequenzen auf. Da man in guter Niherung annehmen kann, daB die
streuenden Strukturen mit dem Wind transportiert werden, ist die

Dopplerverschiebung f, ein MaB fiir die mittlere radiale Windge-
schwindigkeit v, im Streuvolumen.

v,=-2 £, (1)

Ublicherweise wird die Frequenzverschiebung f;, nach der Fou-
riertransformation des Riickstreusignals erfaBft, da sie in der
spektralen Leistungsdarstellung einfach dem Abstand zwischen der
Oordinate (f, = 0) und der Frequenz f, bei maximaler spektraler
Leistung P, entspricht (Bild 4). Da der Windvektor eine dreidi-
mensionale GroBe ist, sind jeweils 3 radiale Windgeschwindig-
keitskomponenten zu seiner Berechnung notwendig. Diese radialen
Windkomponenten werden durch Aussenden von mindestens 3 gebiin-
delten Sendestrahlen in verschiedene Richtungen mit einem von
der Vertikalen geneigten Schwenkwinkel a gemessen.(Bild 5). Dann
kénnen die horizontalen und vertikalen Windgeschwindigkeiten u,
v, W aus den Radlalgeschw1nd1gk91ten entsprechend den geometri-
schen Beziehungen ermittelt werden (Clark u.a. 1986).

Mit ¢ als Azimutwinkel erhdlt man

Vv, = u sine sin¢ + v sina cosd + w cosa (2)

Bei elektromagnetischen Wellen werden diese gebiindelten Sende-
strahlen durch phasengesteuerte Antennen erzeugt. Dies ist gene-
rell in dhnlicher Weise auch fiir akustische Wellen m&glich. Aus
Aufwandsgriinden wird bei der Doppler-Sodars aber meist die Auf-
stellung von 3 entsprechend fest ausgerichteten Sende-/Empfangs-
Antennen bevorzugt.
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Obwohl die Berechnung der Windgeschwindigkeitskomponenten zwi-
schen elektromagnetischen und akustischen Wellen prinzipiell
identisch ist, fiihren 2 Besonderheiten bei der Ausbreitung aku-

stischer Wellen zu tiefgreifenden Unterschieden beider Verfah-
ren.

1. Die im Vergleich zur Ausbreitungsgeschwindigkeit elektro-
magnetischer Wellen geringere Schallgeschwindigkeit bedingt
um 6 GroBenordnungen lingere Laufzeiten des akustischen
Riickstreusignals. Das hat zur Folge, daB die realisierbare
Pulswiederholzeit sich ebenfalls maximal um diese Gro&Ben-
ordnung unterscheiden muBf. (Tabelle 4). Im Zeitbereich
aufeinanderfolgender elektromagnetischer Impulse bleiben
die atmsophdrischen Bedingungen im wesentlichen unverdn-
dert, d.h. aufeinanderfolgende Riickstreusignale sind kohd-
rent. Deshalb kdnnen aufeinanderfolgende elektromagnetische
Rlickstreusignale vor der Spektraltransformation kohdrent
addiert werden. Dies filhrt zu einer Verbesserung des Si-
gnal-/Rauschverhdltnisses der Rilickstreuleistung um die
Anzahl der kohdrent addierten Signale. Bei akustischen Wel-
len ist dies nicht mdglich. Wegen der langen Laufzeit wvon
2 - 20 s besteht keine eindeutige Phasenbeziehung zwischen-
aufeinanderfolgen den Riickstreusignalen, d.h. diese sind
inkohdrent. Deshalb muf jedes einzelne Riickstreusignal
gesondert frequenzanalysiert werden. Die so gewonnenen
Radialgeschwindigkeiten unterliegen relativ grofen Streu-
ungen (0,5 - 1,0 m/s). Eine brauchbare Genauigkeit ist erst
durch inkohdrente Mittlung iliber viele Messungen zu errei-
chen. Bei einer Mittlung tliber 100 Messungen (5 - 10 min)

kann der statistische Fehler etwa auf ein Zehntel reduziert
werden.

2. Bei der Ausbreitung von akustischen Wellen werden diese vom
Windfeld beeinfluBt, indem sie in Richtung des Windfeldes
verdriften. Bei Sodar entsteht eine zus&tzliche Frequenz-
verschiebung durch die Querwindkomponente. Da die Windge-
schwindigkeitskomponenten im allgemeinen klein gegeniiber
der Schallgeschwindigkeit sind, ist der Fehler bei der
Berechnung der Horizontalwindkomponenten mit der N&herung
Gl. (1) allerdings gering. Bei der Bestimmung der im all-
gemeinen sehr geringen Vertikalgeschwindigkeit w kann der
QuerwindeinfluB allerdings nicht mehr vernachléissigt wer-
den. In diesem Fall muB der EinfluB der Horizontalwindge-
schwindigkeit vy durch einen Term 2. Ordnung beriicksichtigt
werden.

(3)

Bei der Sondierung mit RASS, die im wesentlichen auf eine Be-
stimmung der Schallgeschwindigkeit c, hinauslduft, ist zu beriick-
sichtigen, daB die Schallgeschwindigkeit der Radialgeschwindig-
keit lberlagert ist. Bei vertikal ausgerichteter Strahlung muf
die gemessene Schallgeschwindigkeit in diesem Fall mit der Ver-
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tikalgeschwindigkeit korrigiert werden, so daB sich die virtuel-
le Temperatur nach

c, - w
T = (—a__ "2 (4)
v (20.04'7)

ergibt.
3.3 Spektrale Breite

Aus der spektralen Breite kénnen wichtige Informationen iiber
die Turbulenz in der Atmosphéire abgeleitet werden. Wenn sich in
einem abgetasteten Volumen ein Luftpaket mit gleichfdrmiger
Geschwindigkeit in radialer Richtung vor oder riickwdarts bewegt,
so miiBte die spektrale Breite fiir ein idealisiertes System im
wesentlichen durch die Breite des ausgesandten Impulses bestimmt
werden. Bedingt durch die Turbulenz treten in einem abgetasteten
Streuvolumen unterschiedliche Ceschwindigkeiten und -richtungen
auf. In Abhdngigkeit von der Turbulenz vergrdBert sich deshalb
die spektrale Breite. Jedoch wirken auch noch andere voneinander
unabhidngige Mechanismen auf die spektrale Breite, so daB ein
eindeutiger Zusammenhang zwischen der Turbulenz und der spek-
tralen Breite a priori nicht gegeben ist.

Im einzelnen handelt es sich um folgende Mechanismen:

- Endliche Halbwertsbreite:

Die technischen Systeme (Radar, Sodar, RASS) haben eine
bestimmte Halbwertsbreite # des Sendestrahls. Senkrecht zum
Sendestrahl auftretende Windkomponenten fiihren im abgeta-
steten Luftvolumen zu unterschiedlicher Beeinflussung der
Radialgeschwindigkeit. Dies fiihrt zur VergréRerung der
spektralen Breite. Der Effekt kann klein gehalten werden,
wenn die Halbwertsbreite §# klein ist. Die spektrale Breite
ist um so grdBer, je grdper die transversale Geschwindig-
keit ist. Bei vertikal bzw. angendhert vertikal gerichteten
Sendestrahlen hdngt dies also von der Horizontalgeschwin-
digkeit v, ab.

Oy = vy 0 (5)

- Fixiertes Streuvolumen
Radar und Bragg-RASS haben ein im Raum fixiertes Streuvolu-
men, das abgetastet wird. Durch dieses Streuvolumen driften
die Streustrukturen hindurch, die durch die Horizontalwind-
komponenten angetrieben werden. Dies fiihrt zu einer Ver-
breiterung der spektralen Breite.

(6)
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Beim Sodar und beim Frequenz-RASS tritt dieser Effekt nicht
auf, weil das abgetastete Streuvolumen in gleicher Weise
wie die Streustrukturen verdriftet.

- Schichtlaufzeit
Im Falle von Sodar muPB die Laufzeit der akustischen Welle
durch eine Streustruktur der Dicke Ah berilicksichtigt wer-

den. Sie fiihrt zu einer spektralen Verbreiterung der Groé-
Benordnung

a 7
AT (7)

Diese Beziehung gilt mit Ausnahme eines Faktors von 1/2
auch fiir das RASS, da in diesem Fall nur das einmalige
Durchlaufen der Schichtstruktur zu berilicksichtigen ist.

Unter der Voraussetzung von spektralen GauBverteilungen kann das
turbulenzbedingte spektrale Moment ¢, aus dem gemessenen spek-
tralen Moment o,’ durch Subtraktion der einzelnen zugehdrigen
spektralen Verbreiterungskomponenten o? ermittelt werden

2 - 2 _ 2
0,2 = o, Eai (8)

Die spektrale Breite ¢ stellt ein MaB fiir die Turbulenz dar,
aus der z.B. die Dissipationsrate € berechnet werden kann.

4 Aspekte operationeller Nutzung
4.1 Erfassung mesoskaliger Strukturen in der Troposphidre

Durch den Einsatz von bodengebundenen Fernerkundungstechnologien
in der Meteorologie kann der Zugang zu mesoskaligen atmosphédri-
schen Prozessen erdffnet werden. Damit kénnen Informationen fiir

- mesoskalige Klima und Vorhersagemodelle

- Monitoringsysteme zur Uberwachung spezieller atmosphdri-
scher Eigenschaften (z.B. Windscherung auf Flugh&ifen, Flug-
routenberatung, Turbulenzvorhersage fiir Flugsicherheit),

- Schadstoff-Ausbreitungsmodelle (Vorhersage iiber die Aus-
breitung von Schadstoffwolken) und fir

- wissenschaftlich fundierte Analysen und Interpretationen
mesoskaliger atmosphdrischer Prozesse mit rdumlichen Aus-
dehnungen zwischen 10 und einigen 100 km sowie Lebenszeiten
zwischen 10 Minuten und einigen Tagen.

zur Verfligung gestellt werden. In dem MaBe, wie von den Model-
lierern raumzeitlich hochaufgel8ste Modelle entwickelt werden
(Europamodell, Deutschlandmodell), tritt die Frage nach zuver-’
ldssigen Eingangsdaten zur Initialisierung der Modelle in den
Vordergrund. Die Forderungen nach einer hohen zeitlichen Auflé-
sung (im Bereich von 1 - 60 Minuten) im Vergleich zur Rawinson-
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denmessung (6 — 12 Stunden) kann nur durch Anwendung bodengebun-
dener Fernerkundungsverfahren erfiillt werden. Die Anforderungen
an die rdumliche und zeitliche Aufldsung fiir die in der opera-
tionellen Meteorologie wesentlichen mesoskaligen Prozesse in den
verschiedenen Hoéhenbereichen sind in Tabelle 4 zusammengestellt.
In Abhdngigkeit von den in der Meteorologie zu erfassenden raum-
lichen Strukturen nimmt die zu fordernde vertikale Aufldsung von
der Grenzschicht bis zur Stratosphire zu. Ein Vergleich der
Kennwerte von aktiven Fernerkundungsverfahren mit elektromagne-
tischen und akustischen Wellen (Tabelle 4) mit den meteorologi-
schen Forderungen (Tabelle 5) fiihrt zu folgenden SchluBfolgerun-
gen:

1. Die Gewinnung vertikaler Windprofile mit akustischen Wellen
ist auf die untere Hilfte der planetaren Grenzschicht be-
schrénkt. Die erreichbaren Hohen sind stark vom physikali-
schen Zustand der Atmosphdre abhingig. Die Verfiigbarkeit
der MeBwerte nimmt oberhalb der 90 %-Hohe um ca. 10 %/100m
ab. Mit akustischen Wellen kann in den unteren Hdhen eine
hohe Aufldsung (10 - 20 m) erreicht werden, die mit puls-
gesteuerten Radars nicht realisiert werden kann.

2. Mit elektromagnetischen Wellen kdnnen vertikale Windprofile
aus der gesamten Troposphidre und der unteren Stratosphdre
gewonnen werden. Die erreichbaren Héhen sind im Vergleich
zu akustischen Wellen in geringerem MaBe von den atmosphd-
rischen Bedingungen abhingig. Die Verfiigbarkeit der MeBwer-
te nimmt oberhalb der 90 % - HBhe bei Troposphdren-wWind-
profilern (oberhalb der Tropopause) nur um 0,2 %/100 m und
bei Grenzschicht-Windprofilern (oberhalb der Grenzschicht)
nur um 1 %/100 m ab,

3. Die von der Grenzschicht bis zur unteren Stratosphdre ab-
nehmenden meteorologischen Anforderungen kénnen nicht mit
einem einzigen Windprofilertyp gleichermaBen gut erfillt
werden. Fiir die meteorologische Anforderung der Gewinnung
von Windprofilen in der Troposphdre und unteren Stratosphda-
re ist der Troposphidren-Windprofiler mit einer Wellenlédnge
bei 0,7 m eine optimale Lésung. Allerdings kann ein solches
System die planetare Grenzschicht in den unteren HOhen
(< 500 m) nicht und dariiber nur mit einer Auflésung 150 -
300 m von 150-300 m erfassen. Die Aufgabe einer fiir die
operationelle Meteorologie angepaften Erfassung des Wind-
profils in einer vertikalen Lufts&ule kann durch die Kom-
bination eines Troposphdren- mit einem Grenzschicht-
Windprofiler optimal geldst werden.

Fiir den langfristig sich abzeichnenden Trend, die netzmdBige
Erfassung atmosphdrischer Windprofile mit Rawinsonden durch
Windprofiler zu ersetzen, gibt es wissenschaftliche und 8konomi-
sche Griinde. Im Gegensatz zur Rawinsondierung gelingt es mit der
Windprofilertechnologie, die Erfassung vertikaler Windprofile in
einer definierten Lufts&dule mit einer hohen zeitlichen Dichte zu
realisieren, so daB damit mesoskalige Prozesse erfaft werden
kénnen. Die operationelle Erfassung von Windprofilern in der
Troposphdre und unteren Stratosphdre kann mit einem Troposphéd-
ren-Windprofiler geldst werden. Zur optimalen Anpassung an die
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in den verschiedenen Hohenschichten variierenden meteorologi-
schen Anforderungen ist die Implementierung einer variablen,
automatisch umschaltbaren Hoéhenaufldsung (AH: 150, 300, 1000 m)
zweckmdBig.

Die wissenschaftlichen und operationellen Griinde fiir die Anwen-
dung von Windprofilern in der Meteorologie miissen letztlich mit
den O©konomischen Gegebenheiten in Einklang gebracht werden.
Dabei bietet sich ein Vergleich zu den bei der Rawinsondierung
entstehenden Kosten an. Die Anschaffungskosten fiir einen Tro-
posphdren-Windprofiler (etwa 1,0 = 1,5 Mill. DM) sind wesentlich
héher als fiir ein Navaid-Sondierungssystem und etwa gleichwertig
den Kosten eines Windfinders. Im Gegensatz dazu sind die laufen-
den Kosten (Personal und Material) fiir ein Rawinsondierungssy-
stem wesentlich héher, da die Betriebskosten fiir einen Windpro-
filer vergleichsweise gering sind. Serafin und Dabbert (1990)
kommen in ihrer detaillierten Abschitzung zu der SchluBfolge-
rung, daB, in einem Nutzungszeitraum von 10 Jahren betrachtet,
die Kosten filir einen Windprofiler mit RASS nur 58 % von denen
eines Navaidsystems (2 Sondierungen/Tag) betragen. Dieses Ver-
hdltnis wird fiir den Windprofiler noch gilinstiger, wenn der Ver-
gleich mit einem Windfinder vorgenommen wird (ca. 40 %). Bei
dieser Abschdtzung bleibt die hohe zeitliche Dichte der Verfiig-
barkeit von vollstdndigen Windprofilen im Vergleich zum Rawin-
sondierungssystem noch unberiicksichtigt. Werden die Kosten fiir
den o.g. Nutzungszeitraum auf ein Windprofil umgerechnet (Wind-
profiler: 1 Profil/6 min; Rawinsondierung: 1 Profil/12 Stunden)
so ergibt sich nach Serafin und Dabbert (1990), daB die Kosten
flir ein vom Windprofiler erzeugtes Profil nur 0,6 % von den
Kosten eines Navaidsystems betragen. Damit ist auch ein wirt-
schaftliches Argument fiir die zukilinftige Anwendung von Windpro-
filern gegeben.

Gilet (1989) schdtzt ab, daB in Europa fiir die Ausriistung von
aerologischen Stationen 100 Troposphidren-Windprofiler sowie fir
die regionale Vorhersage und fiir die Versorgung von hochaufgeld-
sten Modellen zusdtzlich 200 Troposphdren-Windprofiler benédtigt
werden. Dies bedeutet fiir ein Netz von Windprofilern eine Ma-
schenweite im Bereich von 100 - 250 km. Auf Deutschland proji-
ziert fiihrt diese Forderung zu einem Netz von 10 - 40 Troposphéi-
ren-Windprofilern. Der Bedarf von Grenzschicht-Windprofilern
wird fiir Europa mit 500 angegeben (Gilet, 1989).

Die operationelle Nutzung von Windprofilern ist in Europa durch
die fehlende, vereinheitlichte Frequenzzuweisung behindert wor-
den. Da Windprofiler eine relativ hohe Bandbreite erfordern (in
Abhédngigkeit von der Hohenauflésung 1 - 3 MHz) und die Belegung
in den Frequenzbdndern relativ dicht ist, stofen generelle Fest-
legungen auf viele Schwierigkeiten. Nachdem 1989/90 nachgewiesen
wurde, daB die Navigationssatelliten COSPAS -SARSAT durch das
Windprofilernetz in den USA (Sendefrequenz 404,37 MHz) gestoért
werden, sind die Schwierigkeiten nicht geringer geworden. In
Europa bemiiht sich COST 74 um die Zuteilung vereinheitlicher
Frequenzen in den 3 in Tabelle 4 angegebenen Wellenlidngenberei-
chen. Dazu sollen fiir die WRC 97 (World Radiocommunication Con-
ference) entscheidungsreife Vorschldge erarbeitet werden, so daB
ab 1997 die Voraussetzungen zur Inbetriebnahme von Windprofilern
fiir operationelle Anwendungen in Europa erfiillt sein werden.
Fir den operationellen Einsatz neuer MeBverfahren in der Meteo-
rologie sind eine Reihe von Voraussetzungen zu erfiillen. Vor
einem so weitreichenden Schritt, wie dem Ersatz der Rawinsondie-
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rungssysteme durch Windprofiler, sind umfassende Erprobungen
unter "wetterdienstnahen" Bedingungen erforderlich. Diese Er-
probungen haben im vorliegenden Fall eines Wechsels auf der
Grundlage eines grundsidtzlich andersartigen physikalischen MeB-
prinzips einen anderen Stellenwert als bei einem Systemwechsel
mit identischem physikalischen Prinzip. Langfristig h&ngt der
Erfolg deshalb entscheidend von der Perfektion des Observatori-
umsprogramms ab, in dem die Erprobungen von Windprofilern einge-
bettet sind.

Die wesentlichen Schwerpunkte bei der Systemerprobung sind

- die Bestimmung der Mefgenauigkeit von Windprofilermefdaten

- die Abschédtzung meteorologischer und anderer EinfluBgrd&BSen
auf das MeBergebnis und die Korrektur negativer Einfliisse
sowie

- die Abschdtzung der realen Leistungsgrenzen.

Nur durch gewissenhafte und exakte Bearbeitung dieser Schwer-
punkte im Rahmen eines umfassenden Observatoriumprogramms kénnen
die Voraussetzungen flir den operationellen Einsatz von Windpro-
filern geschaffen werden.

4.2 Bestimmung der MeBgenauigkeit

Flir die operationelle Anwendung von Fernerkundungstechnologien
spielt die Bestimmung der MeBgenauigkeit eine wichtige Rolle.
(Strauch u.a., 1987). Unter der Voraussetzung einer GauB’schen
Normalverteilung des Spektrums und eines hohen Signal-Rausch-
verhdltnisses ergibt sich nach Doviak und Zrnic (1984) fiir die
Standardabweichung der Radialgeschwindigkeit

GHJL (9)

1
std(v.) =
i Zﬁ'ﬂ:l’“ To

Zur Abschdtzung der mit den verschiedenen Verfahren (Sodar,
Radar, Frequenz-RASS, Bragg-RASS) erreichbaren Standardabwei-
chungen der Radialgeschwindigkeit ist es zweckmdBig sie auf die
Standardabweichung des Bragg-RASS zu beziehen. (Peters, 1990b).
Dabei sind folgende Bedingungen zu beachten:

- Bei dem RASS-Signal sind alle Verbreiterungseffekte der
spektralen Breite g, deterministisch, so daB bei diesen
Verfahren nur die turbulenzbedingte spektrale Breite einen
Beitrag zu oy leistet (o, = oy)

- Im Gegensatz dazu ergibt sich die spektrale Breite beim
Sodar und Radar durch Addition der Quadrate der einzelnen
Komponenten, die zur spektralen Breite beitragen:

Sodar: ol = oy + of + o2 Radar:ch = o5 + 03 + o5 (10)
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- Beim Radar und beim Bragg-RASS ist die Pulswiederholzeit
klein im Verhd@ltnis zur Kohdrenzzeit des Streusignals.
Deshalb ist die Beobachtungszeit T, in G1. (9) identisch mit
der Zeitauflésung AT. Im Gegensatz dazu ist die Pulswie-
derholzeit beim Sodar und Frequenz-RASS groB im Vergleich
zur Kohdrenzzeit des Streusignals. Aus diesem Grund ist die
Beobachtungszeit nur ein Teil der Zeitaufldsung AT, der
sich mit dem Tastverhdltnis d ergibt:

T, = dAT (11)

Flir ein Beispiel ist das Ergebnis der mit den verschiedenen Ver-
fahren erreichbaren Standardabweichungen der Radialgeschwindig-
keit in Tabelle 6 dargestellt. Die geringsten Standardabweichun-
gen werden mit Bragg-RASS und Radar erreicht. Dies ist im we-
sentlichen auf die Kohdrenz des Streusignals zwischen aufein-
anderfolgenden Impulsen zuriickzuweisen. Demzufolge kdnnen die
abgetasteten Zeitreihen durch ein kontinuierliches Signal von
gleicher Gesamtldnge ersetzt werden. Dadurch wird die Standard-
abweichung der Radialgeschwindigkeit im Vergleich zu Sodar und
Frequenz-RASS um den Faktor vd reduziert. Dieser Unterschied ist
besonders dann wichtig, wenn eine hohe zeitliche Aufl&sung bei
der Erfassung mesoskaliger Prozesse erforderlich ist.

Bei der Einfilihrung neuer Beobachtungsverfahren in die operatio-
nelle Nutzung spielt der Vergleich der MeBergebnisse mit den
first-guess Werten des ndchstgelegenen Gitterpunktes eines nume-
rischen Vorhersagemodelles eine wichtige Rolle. Diese Methode
ist in dem MaBe interessant, wie durch ein Beobachtungsverfahren
mesoskalige Prozesse erfaft werden, die auch von den Modellen
simuliert werden. Das Europamodell mit einem Gitterpunktabstand
von 50 km und das Deutschlandmodell mit 10 km k&nnen zukiinftig
fir derartige Vergleiche herangezogen werden. Die maximal zul&ds-
sige Abweichung wird in diesem Fall durch MeBsystemfehler, Mo-
dellfehler, Gitterpunktabstand sowie lokalen turbulenten Ande-
rungen bestimmt. Ein derartiger Vergleich hat den Vorteil ein
neues MeBverfahren im Rahmen der Gesamtheit aller Beobachtungs-
parameter einzuordnen. Die Giite dieser Konsistenz ist eine wich-
tige Bedingung fiir die Einfilhrung eines neuen Mefverfahrens in
die operationelle Nutzung.

Eine experimentielle Bestimmung der MeBgenauigkeit von Ferner-
kundungsverfahren kann durch Vergleich mit der Standardmethode
zur Messung atmosphdrischer Profile, der Rawinsondenmessung,
vorgenommen werden. (Weber und Wuertz, 1990). Kritisch ist ein-
zuwenden, daB bisher die MeBbedingungen und das Verfahren der-
artiger experimenteller Vergleiche nicht exakt definiert worden
sind. Da die Atmosphdre durch die Rawinsonden und Fernerkun-
dungsverfahren in unterschiedlichen Raum- und Zeitscales abgeta-
stet wird, fiihren zeitliche und ridumliche Variabilititen der
Atmosphdre zu Unterschieden zwischen Rawinsonden- und Windpro-
filermessung. Demzufolge muB bei einem Vergleich von MeBdaten,
die mit den unterschiedlichen Verfahren gewonnen wurden, die
rdumliche und zeitliche Variabilitdt der MeBgrdBen in Rechnung
gestellt werden. Durch eine Vergleichsmethodik miissen diese

Variabilitdten durch zeitliche und rdumliche Anpassung in Rech-
nung gestellt werden.

Bei der zeitlichen Anpassung wird von den Eigenschaften der
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Rawinsonden- und Radarmessung im Zeitbereich ausgegangen.

- Die Rawinsonde kann nur hinsichtlich ihres Startzeitpunktes
T, gesteuert werden. Sie erreicht die Hdhe H; in der Zeit
T, + t; bzw. die maximale Hhe Hy in der Zeit T, + t,.

- Die MeBwerte des Radars kénnen in vorgebbaren Zeitinter-

Vallen[T1 _ E; T, + E

ermittelt werden.

Eine einfache Zeitanpassung ist dann m&glich, indem der Ver-
gleichswert des Radars im Zeitintervall (T,; T, + AT) ermittelt
wird. Dann ist die zeitliche Anpassung in unteren Hdhen besser
als in oberen Héhen. Die zeitliche Anpassung in den oberen Hoéhen
kann verbessert werden, wenn der Vergleichswert des Radars im
Zeitintervall

- AT
(T, » Le " AT o Dw 07

2 ° 7 ) (12)

abgeleitet wird. Diese einfache Zeitanpassung wird nur zu einem
Zeitpunkt vorgenommen. Im Gegensatz dazu wird bei der multiplen
Zeitanpassung fiir jede Hhenschicht H; ein optimal zeitangepafter
Wert des Radars im Zeitintervall (12) ermittelt, d.h. das gesam-
te Windprofil des Radars wird zeitlich optimal an das Rawinson-
denprofil angepaft, so daf die zeitlichen Unterschiede zwischen
der Rawinsonden- und Radarmessung eliminiert werden.

Radar- und Rawinsondenmessung miissen nach der multiplen Zeit-
anpassung nicht notwendigerweise tiibereinstimmen, da iiber die
Systemungenauigkeiten hinaus in unterschiedlichen Luftvolumina
gemessen wird. Eine rdumliche Anpassung kann aufgrund folgender
Eigenschaften der Mefsysteme vorgenommen werden:

- Die genaue Mefposition der Rawinsonde ist a priori nicht
bekannt. Sie &ndert sich mit der Hohe entsprechend den
Horizontalwindkomponenten und kann aus der Flugbahn ermit-
telt werden. Damit liegt eine h&henabhéngige Information
iiber die Differenzen der unterschiedlichen MeBorte vor

Ae, = £(H;) (13)

- Das MeBvolumen des Radars ist durch die Antennencharakteri-
stik bestimmt und bleibt praktisch unverdndert, wenn von
der Umschaltung verschiedener Sendestrahlen abgesehen wird.

Eine rdumliche Anpassung ist auf der Grundlage eines Geschwin-
digkeitsgradienten ég;mﬁglich. Ein solcher Geschwindigkeitsgra-
dient kann aus benachbarten Gitterpunkten eines Modells, aus
mehreren rdumlich verteilten Radisondenmessungen oder auch aus
den Differenzen einer fiir die Windmessung iliberbestimmten Radar-
strahlkonfiguration (5 Radarstrahlen) ermittelt werden. Der aus
Radarmessungen bestimmte Gradient hat die Eigenschaft, daB er
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auch 1lokale turbulente Anteile enthdlt. Diese konnen jedoch
durch Zeitfilterung (> 1 h) beseitigt werden. Eine_r&dumliche
Anpassung des Windprofils kann mit einem Gradienten {%} und der
rdumlichen Entfernung der MeBvolumina Ae; vorgenommen werden:

d,
Av;, = Ae, a‘“ (14)

Naturgemdf wird die konkrete Durchfiihrung von Systemvergleichen
immer durch die speziell eingesetzten Systeme bestimmt. So k&n-
nen beispielsweise bei der Bestimmung der MeBgenauigkeit von
Grenzschicht-Windprofilern neben der Rawinsonde auch andere
direkte MeBtechnologien, wie die Fesselballonsondierung mit
speziellen Grenzschichtsonden oder auch Flugzeugmessungen einge-
setzt werden. Der Vorteil dieser MeBtechnologien im Vergleich
zur Rawinsonde besteht darin, daB eine angenihert definierte
Positionierung der MeBinstrumente in der Atmosphidre mdéglich ist.

4.3 Abschdtzung von Storeinfliissen

Bestimmte meteorologische und andere Einfliisse kénnen das Mef-
ergebnis eines fernmessenden Verfahrens negativ beeinflussen.
Als Folge dieser Stdrungen kann das Empfangssignalspektrum mehr
oder weniger gestdrt sein. In der Regel macht sich dies durch
Mehrfachpeaks im Spektrum bemerkbar. (Bild 6). Die Ursachen von
Stérungen lassen sich folgendermaBen zusammenfassen:

- Echos von feststehenden Hindernissen, wie Bergen, Gebduden
und &hnlichem filhren im Spektrum zu einem sogenannten
Groundclutter bei der Frequenz 0 und werden durch die nicht
vermeidbaren Seitenkeulen der Sende-/Empfangsantennen ver-
ursacht. Festechos kénnen durch geeignete Wahl des Aufstel-
lungsortes vermieden werden.

- Intermittierende Echos k&nnen von Flugobjekten, wie Flug-
zeugen oder Végeln verursacht werden. Sie filhren wegen der
Reflexion der Wellen an diesem Hindernis 2zu einer hohen
Riickstreuleistung und zu einem zusdtzlichen spektralen
Peak.

- Niederschlédge kénnen die Funktionsfihigkeit eines Fernmef-
systems in unterschiedlicher Weise beeintrichtigen. Wahrend
sich beim Sodar vor allem das Gerdusch beim Auftreffen von
Regentropfen auf die Empfangsantenne bemerkbar macht, fiih-
ren Niederschlagspartikel im Streuvolumen bei den elektro-
magnetischen Wellen im UHF-Bereich zu einer mit abnehmender
Wellenldnge zunehmenden Partikelriickstreuintensitit. Im
Spektrum filhren Niederschldge zu einem weiteren Peak, der
in der Amplitude das Clear-air-Signal iibertreffen kann
(Bild 6). Wird das Verhdltnis der Reflektivitit fiir Parti-
kKelrilickstreuung 7, und turbulente Streuung %; in Abh#ngig-
keit wvon der Wellenldnge dargestellt, ergeben sich fiir
verschiedene Regenverhiltnisse Zunahmen des Verhidltnisses
Mp/Mr Vvon etwa 30 dB je Dekade (Bild 7). Die Fallgeschwin-
digkeit von Niederschlagspartikeln kann, wenn sie
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gleichfdrmig im MeBvolumen auftritt, gemessen werden. Damit
ist prinzipiell auch eine Korrektur der Windwerte mdglich,
sofern es sich um r#&umlich gleichférmige Niederschldge
handelt. (Wuertz u.a. 1988).

- Feste oder intermittierende Interferenzen von akustischen
und elektromagnetischen Quellen beeinflussen die FernmeB-
verfahren. So ist das Sodar besonders empfindlich bei Umge-
bungsldrm oder beim Auftreten von Windgerduschen. Demgegen-
iiber spielen bei elektromagnetlschen Wellen Stdérsender in
der Frequenzndhe eine negative Rolle.

Die genannten Einfliisse miissen einerseits durch Erprobungen
unter Observator1umshed1ngungen exakt abgeschdtzt werden. An-
drerseits sind Algorithmen zu entwickeln bzw. zu verfeinern, die
auftretende negative Einfliisse auf die Fernmeﬁverfahren korri-
gieren. In diesem Zusammenhang sind besonders die in den USA
entwickelten Systemldsungen eine wichtige Orientierung. Sie
kénnen jedoch nicht in jedem Fall kritiklos auf die mitteleuro-
pdischen meteorologischen Verhaltnisse libertragen werden.

4.4 Abschidtzung realer Leistungsgrenzen

Einige Eigenschaften akustischer und elektromagnetischer Fern-
meBverfahren sind selbst turbulenzabhingig. Deshalb sind ent-
sprechende Herstellerangaben nur als Zirka-Werte zu verstehen.
Eine solche fiir operationelle Anwendungen wichtige Angabe ist
beispielsweise die erreichbare MefhBhe. Sie hdngt von der Wel-
lenldnge, dem Leistungs-Aperturprodukt und der Sendeimpulsbreite
des benutzten Verfahrens aber eben auch vom Zustand der Atmo-
sphdre ab. Belsplelswelse mupB fiir den Einsatz eines Tropospha-
ren-Windprofilers in der operationellen Meteorologie garantlert
werden, daB die Tropopausenhdhe mit grofer Wahrscheinlichkeit
(2 95 %) erreicht wird. Da die erreichbare MeBhthe wegen ihrer
Turbulenzabhdngigkeit mit einer Wahrscheinlichkeit bewertet
werden muB, kann eine verlidBliche Angabe nur unter Beriicksichti-
gung der regionalen atmosphirischen Bedingungen im Rahmen eines
langfristigen Observatoriumprogrammes gewonnen werden. Von ame-
rikanischer Seite wurde bei der Einfiihrung des Troposphdren-
Windprofilers (Serafin und Dabbert, 1990) davon ausgegangen, daB
die MeBhdhe (16,25 km) mit einer Wahrscheinlichkeit von 90 %
erreicht wird. Wdhrend der MeBkampagne ARM-91 (Atmospheric Ra-
diation Measurement Program) im Friihjahr 1991 wurde festge-
stellt, daB diese HShe nur mit einer Wahrscheinlichkeit von 84
% und die MeBhdhe 13 km mit 90 % erreicht wurde. (Martner u.a.
1992). (Bild 8). Diese Tatsache ist um so schwerwiegender, da in
der Region Europa als Frequenz fiir den Windprofiler voraussicht-
lich ein Bereich um 482 MHz (urspriinglich 404 MHz) vorgeschlagen
wurde. Da die hdéhere Frequenz mit geringeren Reichweiten verbun-
den ist, muB das Leistungs-Aperturprodukt fiir den in Europa
einzusetzenden Troposphdren-Windprofiler hdher angesetzt werden,
um die Tropopausenhdhe mit gréBerer Wahrscheinlichkeit zu errei-
chen.
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4.5 Qualitatskontrolle, Qualitdtsbewertung und Editierung
meteorologischer Daten fernmessender Verfahren

Die von einem FernmeBverfahren erzeugten spektralen Momente
P, £, W unterliegen stochastischen Schwankungen. Deshalb ist es
notwendig, daB zwischen der Gewinnung dieser primdren MeBsignale
und den giiltigen meteorologischen Daten Verarbeitungsschritte
eingeschoben werden, die der eigentlichen Mefwertgewinnung (Be-
rechnung der einzelnen Windkomponenten, Clark u.a. 1986), der
MeBwertkorrektur, der Qualitdtsbewertung und der Editierung
meteorologischer Winddaten dienen (Bild 9). Wie oben dargestellt
treten bei der Fernmessung mit elektromagnetischen und akusti-
schen Wellen eine Reihe systematischer Stérungen auf, die bei-
spielsweise auf Reflexionen an Flugzeugen, Niederschlagsparti-
keln und an naheliegenden Hindernissen (Grundclutter) oder auf
eine Uberschreitung des MeBsignalbereiches (Aliasing) zuriickzu-
filhren sind. Die dadurch eintretenden Beeinflussungen der MeB-
werte miissen mittels geeigneter Algorithmen vermieden werden.
Zur Gewinnung von reprdsentativen Radialgeschwindigkeiten hat
sich die Methode des Random Consensus Average nach May und
Strauch, (1989a) bewdhrt, bei der Ausreifer entfernt werden und
ein solcher Mittelwert selektiert wird, um den sich die meisten
Einzelmessungen gruppieren. Diese empirische Methode ist beson-
ders gut geeignet zufdlligen Fehler zu eliminieren. Gleiche bzw.
bessere Ergebnisse konnen mit der systematischen Methode maxima-
ler Wahrscheinlichkeit (Dharssi u.a. 1992) erzielt werden. Der
stochastischen Struktur des Riickstreusignals muf weiterhin durch
eine Qualit&tsbewertung der MeBwerte Rechnung getragen werden.
Wdahrend 2zu den bisher genannten Verarbeitungsschritten eine
Vielzahl theoretischer und praktischer Ansitze vorliegen, die
entsprechend der speziellen Zielstellung zu priifen und zu modi-
fizieren sind, muB die Editierung meteorologischer MeBwerte
zukiinftig als wichtige, vor der Praxiseinfiihrung eines FernmeB-
verfahrens zu ldsende Aufgabe gestellt werden.

Das Problem der Editierung von Windprofilermefdaten ist bisher
nur in einer Arbeit von Wuertz und Weber (1989) umfassend behan-
delt worden. Elemente des vorgeschlagenen Editierungsalgorithmus
sind ein Kontinuitdts-Modell, das die Kontinuit&t der einzelnen
WindgeschwindigkeitsmeBwerten in benachbarten Zeit- und H&hen-
intervallen priift und eine Mustererkennungsstrategie, die eine
raumzeitliche Struktur segmentiert, in der die Kontinuitédtsbe-
dingungen erfiillt sind. Damit wird deutlich, daB bei der Editie-
rung ein hohes MaB an meteorologischer a priori Information
vorgegeben sein muB, um gililtige meteorologische WindmeBwerte in
hoher Qualit&dt bereitzustellen.

Die skizzierten Arbeitsschritte der Gewinnung von MeBsignalen
und Windgeschwindigkeitskomponenten sind in der Regel in den
angebotenen Windprofilersystemen implementiert. Auch Korrektu-
ralgorithmen werden bereits angeboten. Jedoch ist deren Allge-
meingililtigkeit eingeschridnkt, da sie meist unter Annahme spe-
zieller Wetterbedingungen entwickelt wurden. Deshalb sind die
Priifung, Modifikation und Weiterentwicklung der Korrekturalgo-
rithmen neben der Qualitdtsbewertung der MeBdaten und der Edi-
tierung meteorologisch giiltiger Daten wichtige Aufgaben fiir den
Anwender, der den operationellen Einsatz im Blickwinkel hat.
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5 Observation und Simulation

Mit den FernmeBsystemen werden den Meteorologen Systeme in die
Hand gegeben, die es gestatten mesoskalige Prozesse in einer
vertikalen Atmosphdrensdule zu observieren und Eingangsdaten fiir
mesoskalige Modelle zu gewinnen. Diese Informationsquelle ersff-
net neuartige Einblicke in die Dynamik mesoskaliger Prozesse.
Sie gibt uns die Moglichkeit Informationen iiber Windstabilitét,
Turbulenz, Schichtungsstabilit&t, Wellenerscheinungen, Impuls-
flliisse und Frontdurchgdnge abzuleiten. Die zeitliche Aufl&sung
dieser Information muB auf die zu untersuchenden Prozesse und
die zu initialisierenden Modelle abgestimmt sein. Dariiber hinaus
konnen Fernmessungen zur Verifikation mesoskaliger Modelle her-
angezogen werden. Die Einfiihrung neuer MeBverfahren in die ope-
rationelle Meteorologie wird wesentlich durch eine enge Wechsel-
wirkung von Observation und Simulation bestimmt. Dies sei an
einigen praktischen Beispielen erliutert.

5.1 Mefkampagne zum Vergleich von SOUSY-VHF-Radar-Windmessungen
mit Radiosonden- und Modelldaten

Als ein erster Schritt zur Vorbereitung der Nutzung von Wind-
profilerdaten im Deutschen Wetterdienst wurde vom 26.10.-
07.11.1992 eine MeBkampagne mit dem SOUSY-VHF-Radar des Max-
Planck-Instituts in Bad Lauterberg (Harz) durchgefiihrt. Diese
MeBkampagne hatte die Qualitidtssicherung und -bewertung der
MeBdaten und den Vergleich mit Rawinsonden- und Modelldaten zum
Ziel. Dazu wurde in unmittelbarer Nihe des Windprofilerstand-
ortes eine mobile Rawinsondenstation in Betrieb genommen. Das
MeBprogramm wurde zusdtzlich durch routinemdBige Rawinsondierun-
gen der aerologischen Station Hannover sowie durch Bodenmessun-
gen ergdnzt. (Tabelle 7). Zu Beginn der MeBkampagne lag Deutsch-
land am 28.10.92 in einer stark ausgepridgten Weststrdmung eines
vom Nordatlantik bis nach Osteuropa reichenden Hoéhentroges (Bild
10). Die Frontalzone folgt iiber Mitteleuropa etwa dem 50. Brei-
tengrad. Der dazugehdrige Strahlstrom verlief mit einer maxima-
len Windgeschwindigkeit von 70 m/s in ca. 12 km iiber dem MeBort.
Das Bodendruckfeld wird durch ein mit seinem Kern vor der Ost-
kiiste Schottlands liegendes Tiefdruckgebiet charakterisiert,
dessen Warmfront am 28.10.1992, 00 UTC den MeBort erreicht.
Dieses Tiefdruckgebiet verlagert sich weiter nach Osten. Nach
dem nur schmalen Warmsektor iiberquert in den Vormittagsstunden
des 28.10.1992 die Kaltfront den MeBort und filhrt auf ihrer
Riickseite maritime, 1labil geschichtete Kaltluft heran. Der
Durchgang dieser Kaltfront kann mit ausgewdhlten Windprofiler-
messungen sehr gut interpretiert werden und vermittelt einen
tiefgehenden Eindruck von den ablaufeénden armosphdrischen Pro-
zessen. Am 27.10.92 hat der Strahlstrom 65 m/s erreicht, die
hthenabhdngige Windrichtungsinderung in der unteren und mitt-
leren Troposphdre ist durch die Warmluftadvektion rechtsdrehend.
Die Warmfront bewirkt in der mittleren und oberen Troposphidre
aufwdrtsgerichtete Vertikalgeschwindigkeiten von maximal 0,4 m/s
(Bild 11). Durch das Aufgleiten der Warmluft auf die vorgelager-
te Kaltluft am 27.10.92 ergeben sich in der Nacht vom 27. zum
28.10.1992 anhaltende und ergiebige Niederschldge. Am 28.10.92
(Bild 12) befinden wir uns bereits auf der Riickseite der Kalt-
front im Bereich eines schwachen 2Zwischenhochs. Infolge des
Luftmassenwechsels hat sich die Tropopausenhthe verringert, so
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daB das Windmaxima des Jetstroms mit 70 m/s jetzt bei ca. 10 km
Hohe 1liegt. Die hothenabhingige Windrichtungsdnderung in der
Troposphdre ist infolge der Kaltluftadvektion linksdrehend. Die
labil geschichtete Kaltluft bewirkt relativ starke Windrich-
tungsfluktationen. Durch den Einfluf des schwachen Zwischenhochs
treten in der mittleren und oberen Troposphire Absinkbewegungen
von 0,4 m/s auf. Der Durchgang der Kaltfront kann prédzise in den
verschiedenen Hdhenschichten verfolgt werden. Bild 13 zeigt eine
Zeitreihe der Horizontalwindgeschwindigkeit vom 27.10.-
30.10.1992 in 3 Hdhenschichten von 4,45 - 6,55 km. Bemerkenswert
ist der steile Abfall der Horizontalgeschwindigkeit am Abend des
28.10., der sich von unteren nach oberen Héhen keilf&rmig durch-
setzt.

Die direkte und kontinuierliche Messung der vertikalen Windge-
schwindigkeit in der Troposphidre ist erstmals mit Windprofilern
m8glich geworden. Das meRtechnische Problem bei der Erfassung
der Vertikalgeschwlndlgk91t besteht darin, daB der MeBwert
selbst nur wenige cm/s betridgt, wdhrend die turbulenzbedingten
Anderungen dieses Parameters oft wesentlich gréBer sind. Dies
erfordert im allgemeinen eine grofe Anzahl von Einzelwerten fiir
die Schdtzung eines reprédsentativen Geschwindigkeitswertes. In
den Bildern 11 und 12 ist der Wechsel der Vertikalwindrichtung
von einer Aufwdrtsbewequng (Bild 11) durch das Aufgleiten der
Warmluft auf die vorgelagerte Kaltluft zu einer Absinkbewegung
(Bild 12) besonders deutlich. Die Zeitreihe der Vertikalge-
schwindigkeit vermittelt ein deutlicheres Bild von der Variabi-
litdt der Vertikalgeschwindigkeit. (Bild 14). Wdhrend des Front-
durchganges sind bedingt durch die labile Schichtung relativ
groBe Fluktuationen der Vertikalgeschwindigkeit zu beobachten.
Zu Beginn und am Ende der dargestellten Zeitreihe sind diese
Fluktuationen der Vertikalgeschwindigkeiten dahingegen gering.
Die Mdglichkeit einer kontinuierlichen Erfassung der Vertikalge-
schwindigkeit wird das Spannungsfeld zwischen Observation und
Simulation unmittelbar beleben. Dabei sind die Fragen nach m&g-
lichen MeBfehlern ebenso legitim wie nach dem mdglichen Grad der
w:l.dersplegelung mesoskaliger Anderungen der Vertikalgeschwindig-
keit in den Modellen. Vergleicht man die Bilder 11 und 12 mit
entsprechenden synoptischen Windprofilen aus Rawinsondierungen,
so konnten die mit Windprofilern gemessenen mesoskaligen Wind-
profile als Uberlagerung synoptischer Windprofile mit dem turbu-
lenzbedingten Rauschen interpretiert werden. Durch entsprechend
angepalte Fllterung kénnen die turbulenzbedingten Windvariatio-
nen bis zu einem vorgegebenen Zeitscale gegldttet werden, im
einfachsten Fall durch inkochdrente Mittelung. In diesem Zusam-
menhang ist die Frage nach den zu erfassenden Zeit- und Turbu-
lenzscales gestellt. Sie ist in Abhdngigkeit von der Problem-
stellung und von den Eigenschaften des zu initialisierenden
Modells zu beantworten. Wihrend der MeBkampagne wurde das im
Abschnitt 4.2 skizzierte Konzept des Vergleiches von Windprofi-
ler und Rawlnsondenmessungen erprobt. Bild 15 zeigt die mit
Windprofiler und Rawinsonde Stéberhai und Hannover gemessenen
WlndgESChW1nd1gkeltSpr0flle vom 28.10.92, 12.00 MEZ mit einfa-
cher (Bild 15a) und multipler (Bild 15b) zeitlicher Anpassung.
Dabei wird deutlich, daB die Abweichung zwischen den Winddaten
des Windprofilers und der nahegelegenen Radiosondenstation St&-
berhai wesentlich geringer sind als die zur weiter entfernt
gelegenen (ca. 100 km) aerologischen Station Hannover. In Bild
15b sind die Windprofile von Bild 15a nach der multiplen zeitli-
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chen Anpassung der SOUSY-Radar-Windprofile dargestellt. Die
bessere Ubereinstimmung ist offensichtlich. Dies zeigt sich auch
in den geringeren absocluten Differenzen der Windgeschwindigkeit
von SOUSY-VHF-Radar und Rawinsonde (Bild 16). Im Einzelfall sind
diese Differenzen nach der multiplen zeitlichen Anpassung um
3 m/s geringer.

Die rdaumliche Anpassung zeigt Bild 17. Dabei wurde der Geschwin-
digkeitsgradient aus den gegeniiberliegenden Radarstrahlen nach
einer zeitlichen Filterung von 120 Minuten abgeschdtzt. Beson-
ders im Bereich um 10 km aber auch bei 6 km und unterhalb 4 km
ergeben sich Verbesserungen in der Ubereinstimmung der beiden
Profile. Allerdings gibt es auch Bereiche bei 4,2 km und 7,5 kn,
wo Verschlechterungen auftreten. Offensichtlich ist der in die-
sen Hohenbereichen geschidtzte Gradient im Radar-Mefvolumen nicht
flir die gesamte rdumliche Distanz reprisentativ. Die Ableitung
der Geschwindigkeitsgradienten aus Modellen oder Radiosondenmes-
sungen scheint deshalb zukiinftig aussichtsreicher zu sein. Wich-
tig ist auch, daB ein fiir die operationelle Nutzung vorgesehenes
System seine Leistungsfdhigkeit in einer ldngeren Observations-
periode unter variierenden atmousphirischen Bedingungen nachwei-
sen muf.

Eine weitere Zielstellung der MeBkampagne bestand im Vergleich
der Windprofilerdaten mit Modelldaten des Globalen Modells und
des Europa-Modells. Das Ergebnis der wdhrend der MeBkampagne
gewonnenen gemittelten Profile ist im Bild 18 dargestellt. Wah-
rend bei der Windrichtung keine erkennbaren Unterschiede zwi-
schen Modell und Windprofiler auftreten, gibt es bei der Windge-
schwindigkeit in der HGhe der Tropopause und in den oberen H&-
henschichten bei 18 - 20 km Unterschdtzungen durch den Windpro-
filer zwischen 1 - 2 m/s. In diesen HBhenbereichen ist das Si-
gnal-Rauschverhdltnis des elektromagnetischen Riickstreusignals
im allgemeinen gering. Es wird deshalb vermutet, daB die ent-
wickelten Auswertealgorithmen noch nicht optimal an geringe
Signal-Rauschverhdltnisse angepaBt sind.

Einzelvergleiche von Radarmefdaten mit entsprechenden Daten des
Europamodells ergeben ein differenziertes Bild. In dem synop-
tisch aktiven Zeitraum wdhrend der MeBkampagne wechseln Perioden
mit guter bis sehr guter Ubereinstimmung und gréBeren Differen-
zen bei der Horizontalgeschwindigkeit. Im Bild 19 sind 4 Einzel-
vergleiche der Horizontalwindgeschwindigkeit dargestellt. Wé&h-
rend der Zeitintervalle mit geringen Windvariabilit&dten sind die
aufgetretenen Geschwindigkeitsdifferenzen ebenfalls sehr gering
(< 2 m/s in Bild 19a, d). Treten dahingegen grofe Anderungen der
Windgeschwindigkeit auf, so sind die auftretenden Windgeschwin-
digkeitsdifferenzen gréBer (19b, c). Sie betragen im Bild 19c in
der Modellfldche 8 z.B. 18 m/s. Diese grofen Unterschiede kdnnen
jedoch erklidrt werden, wenn wir die synoptische Situation und
die Zeitreihe der Horizontalgeschwindigkeit (Bild 13) betrach-
ten. Der in der Hohe keilfdrmig verlaufender Abfall der Horizon-
talgeschwindigkeit von ca. 30 m/s in der Troposphdre erreicht
den Radarstandort bereits um 17.33 und hat sich zum Zeitpunkt
18.35 bereits voll durchgesetzt, das Modell, dessen Gitterpunkt
ca. 20 km 6stlich vom Radarmefort liegt, zeigt diesen Vorgang
ebenfalls, jedoch mit einer geringen Zeitverzdgerung an.
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5.2 Kombination von Radar- und RASS-Messungen

Der wesentliche Vorteil der Kombination von Radar- und RASS-
messungen besteht darin, daB neben dem Windprofil auch ein Tem-
peraturprofil vorliegt. Damit ist eine vollstdndigere Beschrei-
bung und Interpretation mesoskaliger Prozesse mdglich. Dies sei
am Beispiel einer RASS-messung, illustriert, die am 29.07.1992
in Bayern (Penzing) durchgefiihrt wurde. Bild 20 zeigt Tempera-
turprofile, die in einem Zeitraster von 24 Minuten gewonnen
wurden. Der Knick oberhalb einer Héhe von 600 m kennzeichnet die
Inversion an der Obergrenze der planetaren Grenzschicht. Aus der
Schallgeschwindigkeit, die in mehreren (mindestens 4) verschie-
denen Strahlrichtungen gemessen wurde, sind ergdnzend 2zu den
Radarmessungen bei einer Meffrequenz von 1235 MHz auch Windpro-
file in dem unteren Hbhenbereich bestimmt worden (Bild 21). Der
Vorteil im Vergleich zur Radarmessung liegt darin, daB es sich
hier um eine unabhdngige Messung handelt, die durch Bodenechos
nicht beeinfluft wird. Die zu gleichen Zeitpunkten aus dem Ra-
darsignal abgeleiteten Windvektoren sind im Bild 22 dargestellt.
Der vom Radar erfaBte Hohenbereich liegt bei 2500 m und ist
damit wesentlich héher im Vergleich 2zur RASS-Windmessung bei
1000 m. Die im Bild 22 gezeigten Windmessungen zeigen oberhalb
der Inversion eine starke Zunahme auf etwa 13 m/s und eine Wind-
drehung um 180°. Ohne die zusdtzlichen Informationen aus den
RASS-Messungen hidtte man die starke Abnahme der Windgeschwindig-
keit unterhalb 1000 m wahrscheinlich als Fehlmessung aufgrund
von Boden- echos interpretiert.

5.3 Impuls- und Warmefliisse

In den 80er Jahren ist die Messung des vertikalen Impulsflusses
zunehmend in den Mittelpunkt von Forschungsvorhaben gestellt
worden. Mit den Beitrdgen von Vincent und Reid (1983), Kropfli
(1986), Ecklund u.a. (1985) sowie Nastrom und Van Zandt (1991)
wurde der Nachweis erbracht, daB aus der mittleren quadratischen
Radialgeschwindigkeitsédnderung v,’ und v,’ zweier gegeniiber der
Vertikalrichtung symmetrisch angeordneter Radarstrahlen prinzi-
piell der vertikale ImpulsfluB u’w’ unter der Voraussetzung
eines homogenen horizontalen Windfeldes berechnet werden kann.

2 _ 2
o = S~ Vs (15)

2s8in2a

Die erste fiir die Nutzung in der operationellen Meteorologie
ausschlaggebende Frage ist die der Zuverldssigkeit und Genau-
igkeit der erhaltenen MeBwerte. Um in der Troposphire zuverlds-
sige ImpulsfluBprofile zu erhalten, muB einerseits der Fehler
fiir die Geschwindigkeitsvarianzen geringer als 0,1 m’/s® sein.
Andrerseits miissen in einem vorgegebenen Zeitintervall geniigend
MeBwerte zur Verfiigung stehen, um einen statistisch gesicherten
MeBwert zu erhalten. Ein Beispiel fiir einen 24-stiindigen Verlauf
des vertikalen Impulsflusses in 200 m MeBhdhe ist in Bild 23
gezeigt. Die GréBenordnungen der ImpulsfluBwerte bis etwa 1 m?/s?
liegen in einem Bereich, der unter den angetroffenen meteorolo-
gischen Bedingungen zu erwarten war. Gegen Abend erkennt man
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eine zunehmende Stabilisierung der Grenzschicht an der starken
Abnahme des Impulsflusses. (Peters u.a. 1992). Gegenwdrtig ist
noch nicht klar, wo hier die Genauigkeitsgrenzen liegen, die man
mit hoher EmpflndllChREIt des Windprofilers und optimal angepaB-
ter Signalverarbeitung erreichen kann.

Es wurde weiterhin vorgeschlagen, Wirmefliisse mit dem RASS zu
erfassen. Peters u.a. (1985, 1992) haben gezeigt, daBf das Bragg-
RASS wegen seiner hohen zeltllchen Aufldésung und der hdheren
Determiniertheit der gewonnenen MeBwerte hesonders geeignet ist,
den ImpulsfluB (15) und den Wirmefluf (16) in der planetaren
Grenzschicht zu ermitteln.

H=c,p T (16)

mit c,: spezifische Warme
und e : Luftdichte

Die Schwierigkeit bei der Ableitung von Fliissen besteht darin,
die Kovarianzen u’w’ bzw. wW/T’ mit ausreichender Genauigkeit zu
bestimmen. Dies ist in erster Linie auf Ungenaulgkelten bei der
Messung der vertikalen Windgeschwindigkeit und auf die in ver-
schiedenen Strahlrichtungen auftretende meteorologische Variabi-
litdt zuriickzufiihren. Peters u.a. (1992) haben gezeigt, daB die
Bestimmung des Impulsflusses nach (15) mit dem RASS méglich ist,
wenn die Varianzen der Radialgeschwindigkeitsdnderungen nicht
aus konventionellen Mittelwerten (einfaches oder laufendes Mit-
tel) sondern auf der Grundlage von Medianwerten ermittelt wer-
den. Durch die Verwendung von Medianwerten k&nnen AusreiBer
wirksamer vermieden werden als bei einem gleitenden Mittelwert,
so daB sich insgesamt eine h&here Zuverldssigkeit bei der Be-
stimmung von FluBwerten in der Atmosphére ergibt. Dabei sind die
erreichbaren Grenzen gegenwirtig noch nicht betimmt. Fiir die
Anwendung in der operatlonellen Meteorologie ist ausschlagge-
bend, ob der ImpulsfluB in neuen und weiterentwickelten Modellen
als Eingangsparameter neben den klassischen meteorologischen
ZustandsgrodBfen erfolgversprechend verwendet werden kann. Dazu
muB als erster Schritt die Zuverlidssigkeit und Genauigkeit un-
tersucht werden, mit der beim derzeitigen technologischen Stand
Impuls- und Widrmefliisse gemessen werden konnen. In diesem Zu=
sammenhang ist die Verifizierung von Impuls- und WdrmefluBmes-
sungen theoretisch und praktisch zu 1l&sen. Fiir das ausgewdhlte
Problem der Untersuchung der raumzeitlichen Variabilitdt von
Grenzschichtstrukturen sind Algorithmen zur Bestimmung des Im-
puls- und Wirmeflusses zu entwickeln bzw. 2zu optimieren. Die
Untersuchung der raum-zeitlichen Variabilitdt von Grenzschichts-
trukturen kann Beitrdge zu folgenden Schwerpunkten leisten:

- Zuverlidssigkeit der Gewinnung von Flufparametern in Abhdn-
gigkeit von atmosphidrischen Bedingungen
- Transportprozesse in der konvektiven Grenzschicht

- Vertikaler Austausch bei speziellen meteorologischen Situa-
tionen, wie Frontdurchgidnge, ndchtlicher Ausstrahlung,
Gewitter u.d.

- Impulsfluf und Energiebilanz in der PBL

- Wellenstrukturen in der Mischungsschicht
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Flir die Untersuchung dynamischer Prozesse, bei denen die hori-
zontale rdumliche Struktur eine hohe Variabilitit aufweist, sind
der Analyse mit nur einem Windprofiler Grenzen gesetzt. Um diese
Grenzen zu iiberwinden, sind lé&dngerfristige MeBkampagnen mit
rdumlich verteilt aufgestellten Windprofilern anzustreben. Mit
einer derartigen Konfiguration ist es méglich, die o.g. Prozesse
nicht nur hinsichtlich ihrer zeitlichen sondern auch der rdumli-
chen Struktur zu untersuchen.

Fiir die operationelle Anwendung in der Meteorologie ist ent-
scheidend, in welchem MaBe das Verhalten mesoskaliger Modelle
durch die Einbeziehung von FluBparametern verbessert werden
kann. Dabei sollen einerseits Parametrisierungsansidtze mit Hilfe
der Profilermessungen verifiziert und weiterentwickelt werden.
Anderseits miissen Mdglichkeiten des direkten Inputs von FluB-
daten neben den mit einem Windprofiler gemessenen klassischen
meteorologischen ZustandsgrofBen aufgezeigt und auf Praxisrele-
vanz liiberpriift werden.

6 Erginzende Fernerkundungssysteme fiir die Erfassung thermo-
dynamischer Parameter

Aktive bodengebundene Fernerkundungsverfahren mit elektromagne-
tischen und akustischen Wellen ermdglichen die mesoskalige Er-
fassung der einzelnen thermodynamischen atmosphidrischen Parame-
ter. Mit einem MeBverfahren kénnen in der Regel aber nur spe-
zielle MeBparameter gewonnen werden und jedes MeBverfahren hat
wiederum spezielle Eigenschaften, wie z.B. den erfaBften HShenbe-
reich und die Hohenaufldsung. Eine vollstdndige Erfassung ther-
modynamischer atmosphédrischer Parameter mit bodengebundenen
Fernerkundungsverfahren ist deshalb nur durch Kombination mehre-
rer unterschiedlicher MeBtechnologien méglich. Die Kombination
von Windprofilern mit RASS liefert neben der Windinformation ein
fein aufgeldstes Temperaturprofil im H8henbereich bis maximal
4 km. Eine Erweiterung der Erfassung von Temperaturprofilen und
Feuchteprofilen bis in die untere Stratosphdre ist fiir operatio-
nelle Anwendungen mit Mikrowellenradiometern mdglich. Mikrowel-
lenradiometer liefern Informationen liber Wasserdampf, Fliissig-
wassergehalt und Temperatur in einer vertikalen Atmosphédrensdule
aufgrund der Absorption bei ausgewdhlten Frequenzen im Giga-
hertz-Bereich. Der Vorteil der Mikrowellenradiometer liegt
darin, daB es sich um ein passives Verfahren handelt und eine
automatische Messung relativ unabhingig von den meteorologischen
Bedingungen (Bewdlkung, Sturm, Nebel,.leichter Regen) mit hoher
Zuverldssigkeit méglich ist. Die MeBwerte kdnnen in einem Zeit-
raster von etwa 2 Minuten bereitsgestellt werden und sind des-
halb besonders zur Analyse mesoskaliger Prozesse geeignet. Wird
die Messung auf eine Frequenz beschrédnkt, so erhilt man auch nur
einen integralen Absorptionswert der betrachteten Luftsidule bei
dieser Frequenz. Durch Modellannahmen und durch Messung bei
mehreren Absorptionsfrequenzen konnen auch Aussagen {iber das
vertikale Profil eines Parameters gewonnen werden. Die geringe
vertikale Aufldsung war bisher ein wesentlicher Mangel der Mi-
krowellenradiometer. Durch Erhdhung der Anzahl der Frequenzkani-
le und durch Kopplung mit anderen indirekten MeBverfahren, wie
Windprofiler/RASS und Ceilometern kann die Hdhenaufl&sung ver-
tikaler Feuchte- und Temperaturprofile wesentlich verbessert
werden. (Hogg u.a., 1983a, b, Westwater u.a. 1990).

Die Frequenzkandle eines Mikrowellenradiometers sind entspre-
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chend den Absorptionslinien des zu messenden Parameters auszu-
wdhlen. Da Fliissigwasser und Regen die MeBmdglichkeiten eines
Mikrowellenradiometers bei Frequenzen oberhalb 100 GHz wegen der
héheren Dampfung einschrdnken, werden fiir operationelle Anwen-
dungen in der Meteorologie die kleinstm&glichen Frequenzen be-
vorzugt. Dies sind fiir Wasserdampf 20,6 GHz und flir Fliissigwas-
sergehalt 31,65 GHz. Eine Besonderheit bei der Messung der Was-
serdampfabsorption ist, daB man diese nicht bei dem Maximum
(22,235 GHz) sondern auf der Flanke bei 20,6 GHz mift, weil hier
die Druckabhdngigkeit des Wasserdampfes minimal ist. Da einer-
seits die Absorption des Wasserdampfes bei 31,65 GHz etwa um die
Hdlfte geringer ist als bei 20,6 GHz und andrerseits die Absorp-
tion des Fliissigwassergehaltes bei 31,65 GHz im Vergleich zu
20,6 GHz doppelt so groB ist, lassen sich aus den empfangenen
Signalen MeBwerte des integrierten Wasserdampfes und des inte-
grierten Fliissigwassergehaltes mit einer geringen Zeitaufldsung
ableiten. Aufgrund der unterschiedlichen HBhenabhdngigkeit der
Absorptionskoeffizienten beider Absorptionslinien kann mit be-
stimmten Modellannahmen auch auf ein Wasserdampfprofil geschlos-
sen werden.

Aus der Messung mehrerer Sauerstoffabsorptionslinien zwischen 50
und 60 GHz kann auf die Temperatur geschlossen werden, weil
Sauerstoff mit seinem konstanten Mischungsverh&dltnis ein ideales
Gas fiir die radiometrische Temperaturmessung ist. Da sich die
Anwesenheit von Sauerstoff in verschiedenen H&hen in unter-
schiedlicher Weise auf die verschiedenen Frequenzen im Bereich
zwischen 50 GHz und 60 GHz auswirkt, ergibt sich daraus die
prinzipielle M&églichkeit zur Bestimmung von Temperaturprofilen.
Die Verfahren zur Bestimmung von Temperatur- und Feuchteprofilen
mit Hilfe von Mikrowellenradiometern sind in den letzten Jahren
durch technologische Verbesserungen an den Mikrowellenradiome-
tern (ErhShung der Empfindlichkeit, Erhdhung der Kanalzahl)
durch Synthese der MeBinformationen mit anderen MeBinformationen
(Windprofiler/RASS, Ceilometer) und durch Anwendung von adapti-
ven Verfahren zur Profilsynthese wesentlich verfeinert worden
(Hogg u.a., 1983a, Martner u.a., 1992). Davon ausgehend kann die
Mikrowellenradiometrie als ein fiir die Meteorologie wichtiges
MeBverfahren zur Gewinnung mesoskaliger Informationen iiber den
Wasserdampf und den Fliissigwassergehalt sowie iliber den Tempera-
turverlauf in dem durch RASS nicht mehr erfaBten Hdhenbereich
charakterisiert werden. Mikrowellenradiometer sind den eben-
falls anwendbaren LIDAR dahingehend iiberlegen, daB sie nicht an
Schénwetterbedingungen gebunden sind und bei Bewdlkung, Nebel
und Niederschlag noch zuverlissige MeBergebnisse liefern. Die
erreichbare hohe Zuverldssigkeit und die wesentlich geringeren
Kostenaufwendungen (1/10 bis 1/5) empfehlen Mikrowellenradiome-
ter trotz geringer vertikaler Auflésung fiir operationelle Anwen-
dung. Dies um so mehr, weil durch Ergdnzung mit einem ebenfalls
zuverldssig arbeitenden Ceilometer zur Bestimmung der Wolken-
untergrenzen sowie mit Windprofilern zur Bestimmung von Grenz-
schicht- und Tropopausenhthe Verbesserungen in der vertikalen
Auflésung erreicht werden konnen.

Bild 24 stellt zusammenfassend die einzelnen Systemkomponenten
eines kombinierten Fernerkundungsmefisystems zur operationellen
Erfassung und Verarbeitung mesoskaliger thermodynamischer atmo-
sphdrischer Parameter einer Luftsdule zusammen. Die dort mit
ihrer vertikalen und zeitlichen Aufldsung sowie dem erfaBten
Hohenbereich dargestellten Systemkomponenten erfiillen die Forde-
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rung einer automatisch ablaufenden Datenerfassung und -verarbei-
tung unter Allwetterbedingungen und sind deshalb fiir operatio-
nelle Anwendung und fiir ein Monitoring gut geeeignet.

7 Zusammenfassung

Gegenwdrtig zeichnet sich international ein deutlicher Trend zur
operationellen Anwendung von bodengebundenen Fernerkundungstech-
nologien 2zur Messung mesoskaliger troposphdrischer Strukturen
ab. Windprofiler und RASS (Radio Acoustic Sounding System) wer-
den aus dem Forschungsstadium entlassen und stehen zunehmend fiir
operationelle Anwendungen zur Verfiligung. Die bodengebundenen
Fernerkundungsverfahren mit elektromagnetischen und akustischen
Wellen ermdglichen die Erfassung mesoskaliger troposphédrischer
Strukturen und eréffnen neuartige Einblicke in die Dynamik meso-
skaliger Prozesse. Die praktische Einflihrung dieser neuen Ver-
fahren wird zu einem tiefgreifenden methodischen Wandel in der
Aerologie fiihren.

Die Gewinnung mesoskaliger Windinformationen bis in die untere
Stratosphdre kann besonders effizient durch sogenannte
Troposphidren-Windprofiler geldst werden. Mit diesem System kon-
nen jedoch keine Informationen aus den unteren 500 m gewonnen
werden und generell ist die Héhenaufldsung fiir die Analyse meso-
skaliger Grenzschichtprozesse ungeniigend. Fiir eine liickenlose
preozeBangepalte Erfassung mesoskaliger thermodynamischer Parame-
ter in der planetaren Grenzschicht ist deshalb ein Grenzschicht-
Windprofiler eine notwendige Ergdnzung.

Vor der Einfiihrung von bodengebundenen Fernerkundungsverfahren
in die operationelle Nutzung muB die Bestimmung der MeBgenau-
igkeit, der méglichen Stéreinfliisse und der realen Leistungs-
grenzen im Rahmen eines Observatoriumsprogrammes vorgenommen
werden.

Bodengebundene Fernerkundungsverfahren erlauben die Observation
mesoskaliger Prozesse in einer vertikalen Atmosphdrensdule. Die
vielfdltigen Mdglichkeiten der Gewinnung neuartiger MeBinforma-
tionen erfordern ein enges Zusammenwirken von Observation und
Simulation, um fiir MeBwertgewinnung und Modellierung gleicherma-
Ben optimale L&sungen anzustreben. Zur vollstindigen Erfassung
mesoskaliger thermodynamischer Parameter k&énnen Windprofiler
durch RASS zur Erfassung hochaufgeldster Temperaturprofile und
durch Mikrowellenradiometer zur Erfassung von Temperatur- und
Feuchteprofilen ergdnzt werden.
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Elektromagnetische Akustische Wellen
Wellen

Brechungsin-
dex:

Py P T
n=1+0,373-2+77,6 107 = ”'J 2 (1-0. 321 ¥
T2 T - (1-0.3217)

P,: Partialdruck des Wasserdampfes [hPa]
T : absolute Temperatur [°K]
P : Luftdruck ([hPa)

Strukturkon-
stante des

Brechungsin-
dex

C2=5,45(An)? L2

An : Schwankungen des Brechungsindexes

L, ¢ 4&duBerer Turbulenzscale
an [m-L’S ] Cn2 [ m-?f! ]
10" schwache Turbulenz 1012
101 mittlere Turbulenz 107
101 starke Turbulenz 107

3-dimensio-
nale spektra-

le Dichte der

Wellenzahl K:

$ (K) = 0,033 ¢c? K3

K=%%-: Wellenzahl
A : Wellenldnge
Reflexivitdt
fliir homogene T
isotropische Nz zK én ()
Streuung : '|'|1-=%=U,3BC'§.:L'1”
o : Streuquerschnitt [m?)]
V : Streuvolumen [m’)
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Riickstreu-
leistung- bei
Clear = air -
Bedinqungen
(soft-targets)

P, : Spitzensendeleistung [W]
A = effektive Antennenfliche [m?)]
a° : Verluste
a : Formfaktor der Antennen-
konfiguration
fiir Parabol: a= X
21n2
e . 4
fir Array: a =.§
AH : Héhenauf- AH = £
18sung [m] 2
C : Geschwindigkeit der elektromagne-
tischen oder akustischen Welle
T ¢ Impulsdauer
H : Hdhe [m]
7+ ¢ Reflexivitdt [m')

P_P,A,uza,gg
r an ?T

Tabelle 2 :

Zusammenstellung der Beziehungen fiir die Riickstreu-

ung elektromagnetischer und akustischer Wellen

Partielle Elektromagnetische Akustische
Ableitung Wellen Wellen
dN
(hPa') + 4,15 - 179
apP,
aN
— [K1) - 0,93 - 1667
aT
aN
— [(m/s)"] - 2 10° - 3000
av
—

Tabelle 3: Partielle Ableitungen der Brechung N fiir
elektromagnetische und akustische Wellen
(Als mittlere Bedingungen wurde angenommen:
T = 300 K, p = 1000 hPa, Py, =10 hPa) -

253



elektromag- akustische Wellen
netische Wellen
Frequenzband VHF UHF NF
Wellenldnge [m] 6 0,7 0,3 0,7 0,2 0,05
Hdhenbereich 2-30 (0,5- |0,1- |0,1-1,5]| 0,04- 0,01~
(km] 16 4 0,5 0,2
Vertikale 150- 150- 50- 20-40 10-20 1-5
Auflésung [m] 300 300 100
Leistungs-Aper- | 10*- | 10°- 102~ | 10%-10° 10'-10? | 6-10?
turProdukt P, A, 10" 10’ 10°
(Wm")
Pulswieder- (0,02 - 0,2) 10° 2-20
holungszeit [s]
Abnahme der Ver- 0,2 1 10
fligbarkeit in
ﬁ%{;ﬂﬂm] ober- Tropopause | PGS 600 m 300m 150 m
alb:

Tabelle 4: Kennwerte der aktiven bodengebundenen Fernerkundung
mit elektromagnetischen und akustischen Wellen

Untere Stra- | Troposphiére Grenzschicht
tosphére
Hdhenbereich 15-25 2-15 0,1-2
Hy [km]
Vertikale Auf- 1000 250 50
l6sung AH [m)
Zeitliche Auf- 60 10 1
1l6sung AT [min]

Tabelle 5: Anforderungen an die rdumliche und zeitliche
Auflésung
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X Verfahren Std(v,) / std(v,) Beisp#glj

1 Sodar ((0,+0,2+0,?) /d%c 2) M 10,26

2 Radar ((o 40,240 2) Jo ) 1,32

3 Frequenz- vl/d 7,07 l
RASS

4 Bragg-RASS 1 - 1,00 "

Tabelle 6: Standardabweichung der Radialgeschwindigkeit v,

(Daten des angegebenen Beispiels: ¢
¢, = 340 m/s, vy =10 m/s, ® = 0,1 rad, A = 0,3 m,

= 500m, Ah = 30 m, d = 0,02

. = 0,5 m’/s?,

Meftechnologie:

S0USY-VHF-Dopplerradar

Rawinsonden (Target u.
RS 80)

Bodenmessungen

Mefprinzip/-art:

Bestimmung des dreidi-
mensionalen Windvektors
aus der Rilckstreuung
elektromagnetischer Wel-
len

direkte Messung mittels

Tripelspiegel/Radar
(Wind) und Radiosonden
(Druck, Temperatur,
Feuchte)

direkte synoptische
Messungen

Mefort: Bad Lauterberg Stéberhai Bad Lauterberg
(51° 39,4'N; 10° 29,5'E; | (51° 39,7'N; 10° 33,7'E; | (51° 39,4'N;

332 m {NN) 710 m UNN) 10® 29,5'E;
erginzt durch: Routine- 332 m {UNN)
sondierung der RAerosta ergidnzt durch: Routine-
Hannover messung der Westa
(52° 2B'N; 09°® 42'E) Braunlage und Géttingen

zeitliches 60 s fiir .ein vollstindi- 12 h

Mefintervall: ges Windprofil 3 h (27.10. 21°°- 1h
20 min inkohirent gemit- 28.10. 18°°)
teltes Windprofil 2 h (31.10. 12°°- 1g°®)

3 h (04,11, 12°°-
05.11. 9°%)

Vertikales

Mefintervall: 300 m S0 m -

Mefdaten: horizontale Windkompo- horizontale Windge- Temperatur
nenten bzw. Windge- schwindigkeit und Feuchte
schwindigkeit und Wind- -richtung Druck
richtung Temperatur Bodenwind
vertikale Windgeschwin- Feuchte Niederschlag
digkeit Druck Bedeckungsgrad

Wolkenart

Tabelle 7: MeBprogramm zum Vergleich von WindprofilermeBdaten des

Mepzeit : 26.10. - 7.11.1992

SOUSY-VHF-Dopplerradar mit Rawinsonden- und Modelldaten
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lonosphare

Stratosphdre

<\

Troposphdrische.

/ i S{reuuﬂﬂ ﬂtmosph&r';.}'cj?ﬁ
Erechung
Troposphare ;
P = _ Empféinger
’ f f;; .“II FEaly ,’ /} 7
r-I/ f

Bild 1: Verschiedene Ausbreitungsarten elektromagnetischer
Wellen 1in der freien Atmosphédre: Partielle
ionosphdrische Reflexion; Atmosphdrische Brechung;
Troposphdrische Streuung

HEIGHT IN KILOMETERS

200 250 300 )

ATMOSPHERIC REFRACTIVE INDEX
15 MINUTES CRARTS IN 10 ABOVE UNITY)

Bild 2: Gleichzeitige Messung mit Radar und Refraktometer am 29.8.1961 17.55.
(Nach Lane und Meadows,1963)
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Bild 3: Drei unterschiedlich ausgerichtete Schallantennen eines
Doppler-SODARs zur Bestimmung des Windvektors

R()

i

" Tm

—<

Bild 4: Spektrale Momente des Riickstreusignals
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Bild 5: Typische Strahlkonfiguration eines Windprofilers

Festechos
(Groundclutter)

Niederschlags-

Clear-air- echo

Rlickstreu-
echo

|
|
|
|
I
I
|
r
1
I
|
)
0

Bild 6 : Frequenzspektrum eines Riickstreusignals
mit charakteristischen Stérechos

258



50 -

40 4

J0 T

20 4

-0 1

=40 -

1

!
I
I
L]
I
1

1

10

(6m)

Bild 7: Verhdltnis der Reflexivitdt fiir Partikelstreuung n,
und turbulenter Streuung n; in Abhdngigkeit von der

Wellenldnge
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Bild 8: MeBhdhen, die mit Windprofilern und RASS wdhrend des

"Atmospheric Radiation Measurement Program ARM-91"
in Colorado von

(nach Martner u.a. 1992)

Februar-Marz 1991

erreicht wurden
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Mefsignalgewinnung
(spektrale Momente)

Auswertung der
spektralen Momente
(Quality control)

Berechnung der Qualitdtsbewertung

Windkomponenten q

u, v, w

u,v,w,q
Editierung
= meteorologischer

Meteorologische MeBwerte
a priori
Information

gliltige meteorologische
Daten u,v,w,qg

Bild 9: Prinzipdarstellung der Schritte zur Gewinnung
meteorologisch giiltiger Daten eines operationell
eingesetzten FernmeBverfahrens
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i 28.10.1952

Bild 10: Bodenwetterkarte und 500 hPa-Karte vom 28.10.1992
: 00 UTC (x Bad Lauterberg)
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25 25 25
20 20 20
— 15 ,E 15 g 15
= 10 = 10 = 10
5 5 5
0 0 0 .
0 10 20 30 40 50 60 200 220 240 260 280 300 06 04 02 0 02 04
Wind speed [n/s) Wind direction [°] Verlical wind speed [nv's)
Bild 11
Windprofilermessung der Windgeschwindigkeit (a), Windrichtung (b) und
Vertikalgeschwindigkeit (c) am 27.10.1992, 15.29 - 16.29 in
Bad Lauterberg mit SOUSY-VHF-Radar
25 I 25 25
20 20
E 15 E 15
B 5
AJ Y
= 10 " 10
5 5
0 + + t 0 0 .
10 20 30 40 50 60 70 220 240 260 280 300 0.6 -04-02 0 02 04 06
Wind speed [m/s] Wind direction [°] Vertical wind speed [nv's)
Bild 12
Windprofilermessung der Windgeschwindigkeit (a), Windrichtung (b) und
Vertikalgeschwindigkeit (c) am 28,10.1992, 15.27 - 16.27 in

Bad Lauterberg mit SOUSY-VHF-Radar
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Bild 13

Zeitreihe der Horizontalgeschwindigkeit
vom 27.10. = 30.10.1992 in 3 Hohenschichten
(x: parallel durchgefiihrte Rawinsondenmessung)
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Bild 14

Zeitreihe der Vertikalgeschwindigkeit vom 27.10. - 30.10.1992
in 3 Hohenschichten
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Bild 15: Windgeschwindigkeitsprofile vom 30.10.92, 12.00 MEZ

mit SOUSY-VHF-Radar (e¢—o——o—o ») und Rawinsonden
(Stéberhai ; Hannover —=-=—==——- ) gemessen.
a) einfache zeitliche Anpassung
b) multiple zeitliche Anpassung
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Bild 16: Absolute Differenzen der Windgeschwindigkeit
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zwischen SOUSY-VHF-Radar und Rawinsonde
Stéberhai vom 30.10.1992 12.00 MEZ

----- einfache zeitliche Anpassung (Bild 15a)
multiple zeitliche Anpassung (Bild 15b)
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Absolute Differenzen der Windgeschwindigkeit [m/s]

Bild 17: Absolute Differenzen der Windgeschwindigkeit
zwischen SOUSY-VHF-Radar und Rawinsonde
Stoberhai vom 27.10.1992 12.00 MEZ

multiple zeitliche Anpassung
------- rdumliche Anpassung
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Bild 18: Vergleich der gemittelten vertikalen Windprofile des
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Globalmodells mit den MeBdaten des SOUSY-VHF-Radars
fiir die Zeit vom 26.10.-07.11.1992
X: Daten des Globalmodells
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Bild 19: Vergleich ausgewihlter Windgeschwindigkeitsprofile von Messungen

10.1992, 13.28 MEZ
28.10.1992, 06.04 MEZ
c. 28.10.1992, 18.35 MEZ

des SOUSY - VHF - Radars mit Daten des Europamodells
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Bild 20: RASS-Temperaturprofile in einem Zeitraster von

24 Minuten am 29.07.1992 in Penzing (Bayern)
gemessen.

RASS date: 920729
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Bild 21: RASS-Windprofile in einem Zeitraster von 24 Minuten
am 29.07.1992 in Penzing (Bayern) gemessen.
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Bild 22: Radar-Windprofile in einem Zeitraster von 24 Minuten

am 29.07.1992 in Penzing (Bayern) gemessen.
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Bild 23: Zeitreihen der guadratischen Ableitungen der

Radialgeschwindigkeit (a) und des Impulsflusses (b)
gemessen mit RASS in einer HShe von 200 m am 07.02.1989
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atmosphirischer Parameter einer vertikalen Lufisiule
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Die Atmosphare als chemischer Reaktor

D.H. Ehhalt
Institut fir Atmosphirische Chemie

Forschungszentrum Jilich

EINLEITUNG

Unter einem Reaktor versteht der Chemiker einen Behdlter, in dem gewisse
Ausgangsstoffe, die Reaktanden, unter bestimmten Betriebsbedingungen zur
Reaktion gebracht werden, um sie chemisch in neue Substanzen, die Produkte,
umzusetzen. Der gewdhlte Vortragstitel "Die Atmosphire als chemischer Reaktor"
sol1 dementsprechend andeuten, daB die Atmosphdre chemisch aktiv ist, daB die an
sie abgegebenen Stoffe nicht nur rdumlich umverteilt, sondern, daB sie diese
Stoffe auch chemisch umsetzt. Insbesondere méchte ich der Frage nachgehen, wie
die Atmosphédre diejenigen Substanzen ausscheidet, die durch die Aktivitdten des
Menschen an sie abgegeben werden. Ich will dabei versuchen, einige i{ibergreifende
Prinzipien herauszuarbeiten, die es gestattten, eine gewisse Ordnung in die

Vielfalt der ablaufenden Reaktionen zu bringen.

Anders als in einem chemischen Reaktor sind 1in der Atmosphdre die
Betriebsbedingungen nicht frei wahlbar. Sie sind vielmehr festgelegt durch den
physikalischen Aufbau der Atmosphdre. Mit Abb. 1 méchte ich kurz an die
physikalischen Randbedingungen unseres Reaktors "Atmosphdre" erinnern. Der
Reaktor, den wir betrachten wollen, erstreckt sich von 0 km bis 50 km Héhe. Er
;ch]ieﬁt also die Troposphdare (0 - 13 km Hohe) und die Stratosphdre (13 - 50 km

Héhe) ein. Uber diesen Hdohenbereich nimmt der Luftdruck, P, um-einen Faktor 1000
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ab, ndmlich von 1000 Hektopascal (hPa) an der Oberfldche auf 1 hPa in 50 km
Hohe. Druckabhdngige Reaktionen, wie die Anlagerungsreaktionen, werden also in
geringen Hohen bis zu einem Faktor 1000 schneller ablaufen als im oberen Bereich
des Reaktors Atmosphdre. Unser Reaktor hat also keineswegs gleichfdormige
Betriebsbedingungen.

Auch die Temperatur, T, variiert betrdchtlich i{iber den betrachteten
Héhenbereich, allerdings nicht monoton. Die Abnahme von etwa 300 K an der
Erdoberfldche auf etwa 210 K ah der Tropopause bedeutet, daB z.B. der Abbau von

Methan, CH ebenfalls eine wichtige Reaktion, in 13 km Hohe etwa 10mal

4
langsamer erfolgt als am Boden. Aufgrund der sich dndernden Betriebsbedingungen,
P, T, missen wir erwarten, daB sich auch die chemische ProzeBfiihrung und damit
die Art der Reaktionsprodukte mit der‘Hﬁhe andert.,

SchlieBlich ist unser Reaktor keineswegs gut durchmischt. Er wird zwar
durchrihrt durch horizontale Winde und vertikale Luftbewegungen, aber die
Mischungszeiten sind betrdchtlich: Etwa 1 Jahr fir den troposphdrischen
Austausch zwischen Nord- und Siidhemisphdare und etwa 1 Monat fir den
Vertikalaustausch innerhalb der Troposphdre. In der Stratosphdre ist der
Vertikalaustausch noch wesentlich 1langsamer, bedingt durch die positiven
Temperaturgradienten. Dies ist in Abb. 1 durch den mittleren vertikalen
turbulenten Austauschkoeffizienten angedeutet, der in der Troposphire etwa
2 x 10° cm’s™! betrdgt in der unteren Stratosphire dagegen nur 5 x 10° cm’s’!,
Diese langsame Durchmischung fithrt zu der Ausbildung starker Gradienten in den
Konzentrationsfeldern von Spurengasen mit vergleichsweise kurzer Lebensdauer und
ungleichmaBiger Quellverteilung. Ein Beispiel ist das mittlere Vertikalprofil
des Mischungsverhdltnisses™) von Ozon, 03, das ebenfalls in Abb. 1 dargestellt
ist. Es weist ein ausgepragtes Maximum in 30 km Héhe auf. Bei geniigend rascher
Durchmischung wiirde man eine Gleichverteilung mit der Héhe erwarten. Im ibrigen
") Das Mischungsverhaltnis ist eine Konzentrationsangabe. Es ist definiert als das Verhiltnis der Anzahl

Molekiile eines Spurengases zu der Gesamtzahl aller Luftmolekiile in trockener Luft.
1 ppn (1 part per million) bedeutet ein Mischungsverhaltnis von 107°

1 ppb (1 part per billion) bedeutet ein Mischungsverhaltnis von 10~

1 ppt (1 part per trillion) bedeutet ein Hischungsﬁerh'a"ltnis van ll[}l'l2
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ist die Gegenwart von 0, selbst fiir diese stabile Schichtung der Stratosphére
verantwortlich. Die Absorption von Sonnenstrahlung durch 0, liefert namlich die
Energie, die fiir die Ausbildung des positiven Temperaturgradienten in der
Stratosphire bendtigt wird - ein wichtiger Hinweis auf die enge Kopplung von
Chemie und Dynamik in der Stratosphire.

Insbesondere absorbiert 0, auch im Wellenlingenbereich des Ultravioletts, UV.
Dies fiihrt zu einer Abnahme dieser UV-Strahlung mit abnehmender Héhe. In Abb. 1
ist dies fiir Strahlung der Wellenlinge von 310 nm gezeigt. Nach dem Durchsetzen
der 0,-Schicht hat diese Strahlung um einen Faktor 4 abgenommen. Kirzere
Wellenlidngen werden noch stdrker absorbiert. Wir missen also davon ausgehen, daB
auch die Photochemie, die von dieser Strahlung ausgeldst wird, einen erheblichen
Unterschied zwischen Stratosphire und Troposphdre aufweist. Aus all diesen
Griinden wird es zweckmiBig sein, zwischen stratosphdrischer und troposphédrischer

Chemie zu unterscheiden.

TROPOSPHARISCHE CHEMIE

Die Chemie des Reaktors "Troposphire" wird weitgehend durch die Anwesenheit von
Spurengasen bestimmt. Diese werden primir von auBen in das System eingebracht,
hauptsdchlich durch natiirliche und anthropogene Emissionsprozesse an der
Erdoberfldche. Die so emittierten Gase liegen zumeist als reduzierte Molekile,
wie z.B. Methan, oder teilweise oxidierte Molekiile, wie z.B. Kohlenmonoxid, vor.
In der troposphirischen Luft, die zu etwa 20 % aus molekularem Sauerstoff
besteht, werden die meisten dieser Gase oxidiert und dabei in saure und
wasserldsliche Molekille iberfilhrt. Diese konnen dann durch Regen ausgewaschen
oder direkt an Oberfldchen adsorbiert werden.
Das Prinzip der troposphdrischen Entfernung von Spurengasen erscheint also
zundchst recht einfach; es setzt allerdings eine chemische Umwandlung, die

Oxidation, in der Atmosphdre voraus.
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Diese Oxidation ist allerdings kein einfacher ProzeB. Sie kann - abhdngig von
der Tageszeit oder dem Hohenbereich - unterschiedliche und sehr komplexe
Reaktionspfade einschlagen. Aber all diesen Oxidationsreaktionen gemeinsam ist,
daB sie iber Ketten von Radikalreaktionen verlaufen. Die Radikale sind Teilchen,
die {Uber eine wunabgesdttigte Bindung in Form eines ungepaarten Elektrons
verfiigen. Sie sind deshalb besonders reaktiv und kurzlebig.

Die wichtigsten Oxidationsreaktionen in der Troposphire, also diejenigen, die
bei weitem die hdchsten Stoffumsdtze in den unteren 13 km der Atmosphédre
verursachen, sind die Abbaureaktionen, die durch das Hydroxylradikal, OH,
eingeleitet werden. OH reagiert mit den meisten Spurengasen und seine Reaktion
bildet den ersten und geschwindigkeitsbestimmenden Schritt im Abbau dieser Gase.
Daher werden Abbaurate und damit ﬁie troposphdrische Konzentration vieler
- Spurengase durch die Reaktion mit OH bestimmt. Umgekehrt beeinflussen auch alle
diese Gase die Konzentration von OH. Demzufolge ist das chemische
Reaktionssystem, das die OH-Konzentration festlegt, sehr komplex mit vielen
verwickelten Riickkopplungspfaden: eine vollstdndige Analyse erfordert aufwendige
numerische Modelle des Systems von chemischen Reaktionen.

Trotz der Komplexitdt des troposphdrisch-chemischen Systems 148t sich dessen
Wirkungsweise anhand einiger weniger und einfacher Beispiele verstehen, weil die
dominierenden Abbaupfade dhnliche Grundmuster aufweisen. Im folgenden mdchte ich
dieses vereinfachte photochemische Reaktionssystem verstindlich machen.

Dies 1dBt sich nicht ganz ohne die Einfiihrung chemischer Reaktionsgleichungen
tun. Da in dem photochemischen Reaktor "Atmosphire" neben den Endprodukten der
Oxidation auch deren Zwischenprodukte auftreten, muB, um die Reaktionsfiilhrung zu
verstehen und die Oxidationsraten quantitativ zu bestimmen, die Kinetik des
Systems zerlegt in Elementarreaktionen untersucht werden. Unter diesen versteht
man die Reaktionen, wie sie beim StoB zwischen Molekiilen auch tatsidchlich

ablaufen. Die im folgenden aufgefithrten Reaktionen sind alle von diesem Typ.
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Die Rolle der Sonnenstrahlung und die Produktion des OH-Radikals

Trotz der groBen anthropogenen und natiirlichen Emissionen von oxidierbaren
Spurengasen, stellt troposphdrische Luft ein auBerordentlich verdinntes
Brennstoffgemisch dar: das hiufigste Brennstoffmolekiil, Methan, kommt nur mit
einem Mischungsverhdltnis von 1.7 ppm vor - gegeniiber einer
Sauerstoffkonzentration von 20 %. Hinzukommt, daB der troposphdrische Reaktor
bei vergleichsweise niedrigen Betriebstemperaturen von 200 K bis 300 K arbeiten
muB. Es bedarf deshalb einer externen Energiequelle, um eine Reaktion im Reaktor
iiberhaupt in Gang zu setzen. Diese Energie wird durch den kurzwelligen Teil der
Sonnenstrahlung, also relativ energetischen Photonen, geliefert: Troposphdrische
Chemie ist weitestgehend Photochemie.

Die Sonnenstrahlung, die fir die Photochemie in der Troposphdre zur Verfiigung
steht, ist in Abb. 2 charakterisiert. Ihr Spektrum in Bodenndhe zeigt einen
rapiden Abfall bei kirzeren Wellenlingen, der etwa bei 320 nm Wellenldnge
einsetzt. Strahlung mit Wellenlingen unterhalb 290 nm erreicht die Erdoberfliche
praktisch nicht. Dieser Abfall wird durch die Filterwirkung des
stratosphdrischen 0, verursacht. Erst im fernen UV unterhalb 240 nm beginnt der
Beitrag durch die Absorption von molekularem Sauerstoff, 0,, (s. Abb. 2). Ein
Vergleich des solaren UV Spektrums in Bodenndhe mit dem.Wirkungsquerschnitt von
0, zeigt keinen Uberlapp. Ahnliches gilt fiir die anderen Hauptkomponenten der
Luft, Stickstoff, N

,» Kohlendioxid, CO und Wasserdampf, Hzo: Die

2
Sonnenstrahlung, die die Troposphire erreicht, ist nicht energiereich genug, um
eine dieser Hauptkomponenten der Luft zu photolysieren.

Aber einige Spurengase absorbieren bei Wellenlidngen oberhalb 290 nm; z.B. zeigt
Abb. 2 einen deutlichen Uberlapp zwischen bodennahem UV und dem
Absorptionsquerschnitt von 0,. |

In der Tat ist der erste und wichtigste Schritt, der zur troposphdrischen

Radikalbildung fiihrt, die Photolyse von Ozon; dabei entsteht bei Wellenldngen

oberhalb 320 nm ein Sauerstoffatom im Grundzustand, O:
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0, +hv --> 0+0, (1)
0, ist Oberall, auch in der troposphdrischen Reinluft vorhanden, weil es,
innerhalb des natiirlichen 0,-Kreislaufs, aus der Stratosphdre zugemischt wird.
Man konnte vermuten, daB der in Reaktion (1) entstehende atomare Sauerstoff, der
ja reaktiv ist, erheblich zur Oxidation beitrdgt. Dies ist aber in der
Troposphdre nicht richtig. Atomarer Sauerstoff lagert sich ndmlich sofort an ein

02-H01ekﬂ1 an und bildet 03 zuriick:

0+ [}z +M--> 03 +M M=N,,0, (2)
Dies geschieht im DeierstoB mit eineﬁ Luftmolekil, M, um Impuls und Energie zu
erhalten. Im stationdren Zustand zwischen Photolyse (1) und Rekombination (2)
stellt sich eine Konzentration von nur einigen 10° 0-Atomen pro cm® ein. Diese
Konzentration ist so gering, daB sie fiir die Oxidation von Spurengasen von sehr
untergeordneter Bedeutung bleibt. Die Tatsache, daB die in Reaktion (1) im
Grundzustand entstehenden O-Atome sehr rasch mit einer Hauptkomponente der Luft
wechselwirken unter Rickbildung einer weniger reaktiven Spezies, ndmlich 0,,

lTimitiert ihre mogliche Bedeutung in der Troposphére.

Trotzdem ist die Photolyse von 0, sehr wichtig fir die troposphdrische Chemie.
Wird néamlich 0, bei Wellenldngen unterhalb 320 nm photolysiert, und diese
Strahlung ist in der Troposphdre durchaus noch vorhanden (s. Abb. 2), dann
entsteht ein angeregtes 0-Atom; 0, dessen Energie etwa 2eV iber dem

Grundzustand liegt.
0, + hy --> 0" + 02 A <€ 320 nm (3)

Der groBte Teil der entstandenen 0" Atome wird zwar durch StdBe mit N, oder O,

desaktiviert:
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0 +N, -->0+N, (4)
0" +0, -->0+0, (5)

aber bei StdéBen mit Wasserdampfmolekiilen, HEO, reagiert 0" und bildet das sehr

reaktive Hydroxyl-Radikal, OH:
0" + H,0 --> OH + OH (6)

Da in unseren Breiten H,0 mit 1 % in der bodennahen Atmosphire vorhanden ist und
Reaktion (6) eine zehnmal hbhere Geschwindigkeitskonstante aufweist als die
Desaktivierungsreaktionen (4), (5), kénnen bis etwa 10 % des 0" in OH iibergehen.
OH reagiert nicht mit einer der Hauptkomponenten der Luft. Hinzu kommt eine
weitere Besonderheit: OH wird bei vielen der Oxidations-Reaktionen nicht
verbraucht, sondern regeneriert sich in einem katalytischem Zyklus. Daher kdénnen
sich trotz seiner starken Reaktivitit Konzentrationen von iiber 10° OH pro cm’®
einstellen.

Die beiden Eigenschaften, relativ hohe Konzentration und hohe Reaktivitat,
machen das OH-Radikal zum wichtigsten Oxydationsmittel der Troposphdre.

Im ibrigen verursacht der Wellenlingenbereich des solaren UV, der fir die
Bildung von 0° verantwortlich ist, -auch den Sonnenbrand. Man kann also aus
eigener Erfahrung beurteilen, ob es zur OH-Bildung durch die Reaktionen (3) und
(6) kommt. ErwartungsgemiB sind die OH-Konzentrationen im Winter oder bei Nacht

sehr gering.
OH-Rezyklierung

Ich mochte diesen durch OH ausgeldsten katalytischen Oxidationszyklus am

einfachsten Beispiel, der Oxidation von Kohlenmonoxid, CO, erldutern:
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CO+ OH -->CO, + H (7)

CO wird durch die Reaktion mit OH sofort in das stabile Endprodukt Kohlendioxid,

C0,, iberfiihrt. Dabei entsteht ein Wasserstoffatom, H, das seinerseits sehr

2!

reaktiv ist. Es lagert sich rasch an molekularen Sauerstoff an.
H+0,+M-->H0, + M (8).

Es bildet sich dabei ein Hydroperoxi-Radikal, HO,.
Durch die Anlagerung des Sauerstoffs an das H-Atom wird die Bindung zwischen den
beiden Sauerstoffatomen gelockert. Hdz gibt deshalb leichter ein 0-Atom ab als

0, und ist damit in der Lage, Molekiile zu oxidieren, die mit molekularem

2
Sauerstoff bei normaler Temperatur nicht reagieren. Der molekulare Sauerstoff
wird durch die Anlagerung des H-Atoms sozusagen aktiviert. Dies ist deshalb

wichtig, weil HO, insbesondere mit dem Stickstoffoxid NO rasch reagiert.
NO + HO, --> NO, + OH (9)

Uber der Bundesrepublik, wo tagsiiber NO-Mischungsverhdltnisse von mindestens
0.1 ppb vorliegen, ist Reaktion (9) die mit Abstand schnellste und wichtigste
Reaktion des HO,-Radikals. Das in der Reaktion (7) aufgewendete OH wird in

Reaktion (9) regeneriert.
Der ndchste wichtige Punkt ist, daB mit dem Stickstoffdioxid, NO,, ein Molekil
entstanden ist, das seinerseits Sonnenlicht im nahen Ultraviolett absorbieren

kann. Es wird dabei photolysiert und trdgt zur Photochemie bei.

NO, + hv --> NO + O (10)
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Bei Sonnenschein lduft die Photolyse (10) recht rasch; die mittlere Lebensdauer
von NO, beziiglich Photolyse betrdgt einige Minuten. Das dabei entstehende 0-Atom
wird dabei sofort an molekularen Sauerstoff angelagert und bildet Ozon (Reaktion
(2)).

Erginzt durch die Reaktionsschritte (10) und (2) ergibt sich aus den Radikal-
Reaktionen (7) - (9) folgende Nettoreaktion fiir die CO-Oxidation:

CO+20,+hy-->C0, + 0, (11)

in der die Radikale OH, NO, NO, nicht mehr erscheinen.

Da OH und HO, bei der katalytischen Oxidation von CO zu CO, nicht verbraucht
werden, kann der Reaktionszyklus aus (7), (8), (9), (10), (2) mehrfach
durchlaufen werden, bevor diese Reaktionskette durch andere Reaktionen
abgebrochen wird. Eine weitere sehr wichtige Konsequenz ist, daB bei dem
Durchlaufen dieser Reaktionskette 0, gebildet wird. Damit Tliefert dieser
einfache Reaktionszyklus bereits die wesentlichen Elemente der photochemischen
Smogreaktionen: Ein oxidierbares Gas, CO, wird photochemisch iiber OH oxidiert.
Beim Vorhandensein von NO bildet sich 0zon - und zwar ein 0,-Molekil pro
verbrauchtem CO-Molekiil.

Im tbrigen werden durch diese und andere Reaktionsketten dhnlicher Art OH und
HO, im Verlaufe von Sekunden ineinander ubergefilhrt. Man faBt beide deshalb
héufig als HO_ zusammen. Aus dhnlichen Grinden wird die Summe von NO und NO, als
NO, bezeichnet.

Am Beispiel des Abbaus von CO durch OH 1dB8t sich auch eine weitere Eigenschaft
des troposphirischen Reaktionssystems erldutern, nidmlich seine Steuerung durch
NO . Neben der Reaktion (9) gibt es noch eine weitere Reaktion die HO, zu OH

zurickfihrt:

HO, + O, --> OH + 2 0, (9a)
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Auch bei Abwesenheit von NO wirde die Reaktion (9a) die CO-Oxidationskette
schlieBen. Aber in diesem Falle wiirde die Kette aus den Reaktionen (7), (8) und

(9a) bestehen, mit der Nettoreaktion (11la).

CO + 0, --> €O, + 0, (11a)

Damit fihrt die Oxidation von CO in einer NO-freien Atmosphdre zu einem Verlust
von 0,, wohingegen bei Anwesenheit von NO, eine Produktion auftrat. Damit macht
das einfache Beispiel der CO-Oxidation durch OH auch die Steuerungsfunktion von
NO, fir die Bildung von O, deutlich. Das Beispiel macht ferner deutlich, daB es
keinen Abbau wvon Spurengasen gibt, ohne gleichzeitige Einwirkung auf die
troposphdrische Ua-Konzentration. Da die Geschwindigkeitskonstante fiir die
Reaktion .(9) etwa 4000mal gréBer ist als die der Reaktion (9a), gewinnt Reaktion
(9) ein Ubergewicht iiber (9a) ab einem NO-Mischungsverhiltnis von etwa 10 ppt.
Dabei ist ein 0, Mischungsverhdltnis von 40 ppb zugrunde gelegt. Da es noch
andere 0,-Abbaureaktionen gibt, z.B. Reaktion (3) gefolgt von Reaktion (6),
werden etwa 40 ppt NO fir eine Nettoproduktion von 0, bendtigt. Dieser Wert wird
fast Gberall in den dicht besiedelten und industrialisierten mittleren Breiten
der Nordhalbkugel tberschritten. Tatsdchlich deutet alle verfiigbare Information
auf einen Anstieg der troposphérischen 0, Konzentration in diesen Breiten.
AusgelGst durch einen Anstieg der NO -Emissionen hat sich dort wéihrend der

Tetzten 40 Jahre der troposphdrische 03-Gehalt verdoppelt (s. Claude, 1993).

Wir wollen im folgenden noch eine weitere Eigenheit der durch HO -Radikale
katalysierten Oxidation betrachten. Bei den relativ hohen NO_-Konzentrationen
der mittleren nérdlichen Breiten kann es sogar dazu kommen, daB bei bestimmten
Ketten von Oxidationsreaktionen mehr HO -Radikale entstehen als aufgewendet
werden. Es kommt zu einer Erhéhung der HO -Konzentration. Das einfachste _
Beispiel hierzu bietet die Oxidation von Methan, CH,, dem einfachsten

Kohlenwasserstoff.
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Auch die CH,-Oxidation wird durch das OH-Radikal eingeleitet.

CH, + OH --> CH, + H,0 (12)

OH abstrahiert ein H-Atom und bildet ein Wassermolekiil. Das verbleibende Methyl-

Radikal, CH,, reagiert extrem rasch weiter:

CHy + 0, + M --> CH,0, + M (13)

Analog dem H-Atom in Reaktion (8) bildet es mit molekularem Sauerstoff ein
Peroxiradikal, das Methylperoxiradikal, CH,0,. Und &hnlich wie HO, oxidiert CH,0,

das Stickstoffmonoxid

CH,0, + NO --> CH,0 + NO, (14)

Damit ergibt auch die CH,-Oxidation einen Beitrag zur Oxidation von NO und somit
Zur 03-Bi1dung iber die Reaktionen (10) und (2). Das entstandene Methoxiradikal,

CH,0, reagiert schnell mit molekularem Sauerstoff und bildet Formaldehyd:

CH,0 + 0 --> CH,0 + HO, (15)

Das dabei ebenfalls entstehende HO, schlieBt den HGX-Radikalzyk1us.

Formaldehyd ist das erste Zwischenprodukt der CH4-Gxidatinn mit einer etwas
lidngeren chemischen Lebensdauer. In der sonnenbeschienenen Atmosphdre Tlebt es
einige Stunden und kann deshalb auch in der Reinluft Konzentrationen von iber
0.5 ppb erreichen. Formaldehyd reagiert mit OH; es wird ferner durch Photolyse

abgebaut.

CH,0 + OH --> HCO + H,0 - (16)
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--> H, + €O (17a)
CH,0 + hv
--> HCO + H (17b)

Das in Reaktion (16) und (17b) entstehende Formylradikal, HCO, reagiert sehr

rasch weiter:
HCO + 0, --> HO, + CO (18)

Dabei wird das in Reaktion (16) verbrauchte HO -Radikal zuriickgebildet. Da der
Reaktionskanal (17b) zu etwa 15 % beschritten wird und sowohl die dabei
entstehenden HCO-Radikale als auch die H-Atome iiber Reaktion (18) bzw. Reaktion
(8) HO,-Radikale bilden, werden ferner zusdtzliche 0,3 HO,-Radikale bei der
Oxidation eines CH,-Molekils gebildet. Dies bedeutet gleichzeitig, daB bei der
CH,-Oxidation (und geniigend hoher NO -Konzentration) 25 % mehr HO_ in Form von
HO, zuriickgebildet werden als jn der Form von- OH aufgewendet werden. Bei der
Oxidation von CH, erhéht sich also die Zahl der HO -Radikale und damit die
Konzentration der OH-Radikale. Diese Oxidationskette wirkt als eine Art
"Radikalverstdrker". Ahnliches gilt fiir andere Kohlenwasserstoffe.

Bei niedrigen NO -Konzentrationen bewirkt die Oxidation von Kohlenwasserstoffen

dagegen einen Verlust an HO -Radikalen.

HO -Destruktion

Bisher wurde hauptsdchlich auf die zur Oxidation fiihrenden Reaktionen von HO_ -
Radikalen mit Molekiilen eingegangen. Bei diesen Reaktionen wird HO_ nicht
verbraucht. Sie bewirken lediglich eine Umwandlung von OH in HO, oder HO, in OH.
Ein Netto-Verlust von HO -Radikalen und damit ein Abbruch der Reaktionsketten

ergibt sich erst durch Radikal-Radikal-Reaktionen. Dazu gehéren die Reaktionen:
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OH + HO, --> H,0 + 0, (19)
HO, + HO, --> H,0, + O, (20)

die insbesondere fir den Radikalverlust in Reinluft verantwortlich sind. Die

Anlagerung von OH an NO, unter Bildung des Salpetersduremolekils, HNO,,
OH + NO, + M --> HNO, + M (21)
ist die dominierende HO -Verlustreaktion in der belasteten Atmosphire.

Quantitative Analyse des HO -Zyklus

Mit den bisher besprochenen Reaktionen (1) - (21), 14Bt sich die troposphirische
OH-Konzentration recht gut abschitzen. Zwar ist dieses Reaktionsschema
vereinfacht und unvollstdndig, in belasteter Luft miiBten z.B. die Teichten
Kohlenwasserstoffe mitgefiihrt werden, aber die wichtigsten Reaktionen sind
beriicksichtigt, und die wesentlichen Eigenschaften des HOx-Zyklus kénnen damit
reproduziert werden. Zur Abschidtzung der OH-Konzentration betrachten wir eine
reale Situation, in der die Konzentrationen fast aller mit OH-wechselwirkenden
Spurengase und OH selbst gemessen wurde. In dem Experiment, das am 20. Mai 1983
9.08 bis 11.30 Uhr, in Deuselbach durchgefithrt wurde, wurden auch die
Photolysefrequenzen empirisch bestimmt (Perner et al. 1987). Unter diesen
Bedingungen ist die Luftmasse chemisch hinreichend charakterisiert. Die OH und
HO, Konzentrationen lassen sich mittels eines chemischen Modells berechnen. Die
sich ergebenden OH- und HO,-Werte sind in- Abbildung 3 dargestellt. Dieses
FluBdiagramm enthdlt auch die wichtigsten Reaktionspfade und deren
Umwandlungsraten.

Wie fast immer, so bildet auch im vorliegenden Falle die 0,-Photolyse (3)

gefolgt von Reaktion (6) die Hauptquelle der HO -Radikale. Eine weitere, aber
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weitaus geringere HO -Quelle bildet die Photolyse des bei der Oxidation von CH,
entstehenden CH,0, sowie die von H,0,.

Der Nettoproduktion von HO  steht im stationdren Zustand eine gleich groBe
Nettodestruktion gegeniiber. Wie oben bereits angedeutet, verlduft die
Hauptdestruktion von HO_ iber die Reaktion (21) von OH mit NO,. Weniger als 10 %
der HO -Nettodestruktion wird durch die Reaktionen (19), (20) von HO, mit OH
bzw. mit HO, geliefert.

Trotz der hohen OH-Nettodestruktion durch NO, wird der Hauptanteil des OH
zundchst in HO, umgewandelt und zwar hauptsdchlich durch die Reaktion mit CO.
Die Summe der Rezyklierungsrate betrigt 9 x 10° OH cm™3s”!. Die Summe aller durch
OH eingeleiteten Abbauraten 1.1 x 107 cm73s™l.

Im Vergleich zu den Umsatzraten in éiner Flamme ist dieser Wert gering. Da der
Reaktor "Troposphdre" aber eine riesige Ausdehnung hat, fihrt er zu enormen
globalen Umsdtzen (s. Tabelle 1).

Ein  Vergleich zwischen  Nettodestruktion 2 x 10% cm3s7! und  der
Gesamtrezyklierungsrate zeigt, daB im vorliegenden Falle ein HO_  etwa 5mal
rezykliert wird, bevor die Kettenreaktionen durch Reaktion (2) beendet werden.
Im Fachjargon der Chemiker: die Reaktionen haben eine Kettenldnge von 5.

Dies ist ein ziemlich typischer Wert fiir die Troposphire; wie Modellrechnungen
zeigen, bewegen sich die fir verschiedene Situationen vorausgesagten
Kettenldngen im Bereich 2 - 15.

Die entsprechenden Zeitkonstanten erhalten wir durch Division der
Konzentrationen durch die Umwandlungsraten. Danach wird im vorliegenden Beispiel
ein HO -Radikal alle 9 Sekunden rezykliert. Die Lebensdauer eines OH Radikals
betrdgt etwa 0.5 s. Die mittlere Lebenszeit eines HO_-Radikals beziiglich der
Nettodestruktion betrdgt 45 s. Abbildung 3 gestattet es auch, den EinfluB der
Anderung der Konzentration eines bestimmten Spurengases auf die OH-Konzentration
abzuschidtzen. Besonders interessant ist eine Anderung der NO,-Konzentration, die
ja mit einer gleichsinnigen Anderung der NO-Konzentration einhergeht und deshalb

die OH-Konzentration auf zweierlei und zwar gegenliufige Weise beeinfluBt. Bei
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sehr  kleinen  NO -Konzentrationen  iberwiegt der  EinfluB  der  HO,-
Rezyklierungsreaktion mit NO zu OH, weil dann der OH-Abbau durch NO,, Reaktion
(21), weitaus niedriger ist als der HO -Abbau durch die Reaktion von HO, mit HO,
oder OH. Eine Erhohung der NO-Konzentration fithrt dann zu éiner schnelleren
Umwandlung von HO, zu OH, also .zu einer hoheren OH-Konzentration, da sich die
gleichzeitige Erhohung der NO,-Konzentration auf den Abbau von OH noch kaum
bemerkbar macht. Umgekehrt liegt der Fall bei hohen NO -Konzentrationen. Dann
stellt die Reaktion mit NO, den dominierenden HO -Radikalverlust dar. Eine
Erhohung der NO,-Konzentration fihrt zu einer entsprechend groBen Abnahme der
HO -Konzentration, die wegen der dann relativ niedrigen HO,-Konzentration auch
auf die OH-Konzentration durchschldgt.

Die resultierende Abhdngigkeit der HO - und OH-Konzentration von der NO,-
Konzentration ist in Abbildung 4 dargestellt. Man erkennt deutlich ein Maximum
in der OH-Konzentration, das in der vorliegenden Luftmasse bei einem NO,-
Mischungsverhdltnis von etwa 1 ppb liegt. Bei einer NOE-Konzentration von 10 ppb
Tiegt die OH-Konzentration um etwa eine GroBenordnung unter diesem Maximalwert.
Dieses Beispiel ist auch insofern interessant, weil es vor Augen fihrt, daB die
berechnete OH-Konzentration (ber einen weiten Kunzentrati-l:-nsber‘eich von NO,,
relativ unempfindlich ist. Von 0.001 bis 0.1 ppb NO, é&ndert sich die OH-
Konzentration um weniger als einen Faktor 2. Es zeigt aber auch, daB hohe
Emissionen, z.B. von NO, das regionale chemische System der Atmosphdre
empfindlich stéren koénnen. In einer solchen Situation kann es zu einer
erheblichen Reduktion der regionalen OH-Konzentration kommen. Damit wird die
Fihigkeit der 1lokalen Atmosphdre, Spuren- und Schadstoffe abzubauen, stark
reduziert. Die Folge ist, daB ein immer grdBerer Anteil der Luftverschmutzung in
die weitere Umgebung ilberschwappt. In den Ballungsgebieten und angrenzenden
ldndlichen Gebieten der Bundesrepublik ist dies bereits der Fall.

Abb. 4  zeigt auch die Abhingigkeit der OH-Konzentration von dem CO-
Mischungsverhdltnis. Diese ist bei allen hier betrachteten CO wund NO

Mischungsverhdltnissen negativ. Bei hohen NDx-Mischungsverh&]tnissen ist die
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Abhingigkeit allerdings so schwach, daB sie in Abb. 4 nicht sichtbar wird. Die
Abhingigkeit wird durch die beschleunigte Konversion von OH zu HO, bei hdheren
CO-Konzentrationen und damit erhéhtem Netto-Verlust von HO, iber Reaktion (20)
verursacht. Da das NO_ Mischungsverhdltnis der Hintergrundsatmosphdre eher bei
niedrigen Werten 1liegt, sagen Modellrechnungen einen Abfall der globalen
gemittelten OH Konzentration fiir einen globalen CO Anstieg (und CH, Anstieg)
voraus (s. Thompson und Cicerone, 1986).

Insgesamt macht die vorausgegangene Diskussion deutlich, daB die Konzentration
von OH, trotz seiner vielfdltigen Wechselbeziehungen und Riickkopplungen durch
eine verhdltnismdBig kleine Anzahl von Reaktionen weitgehend bestimmt ist. Es
sind offensichtlich diejenigen Reaktionen, die die héchsten Stoffumsatze
aufweisen, deren Reaktanden also mi£ OH schnell reagieren und in relativ hohen
Konzentrationen vorhanden sind. Dieses zentrale chemische System stellt eine
bestimmte OH-Konzentration ein, die dann fiir den Abbau anderer Spurenstoffe zur
Verfiigung steht. Wegen ihrer vergleichsweise geringen Stoffumsdtze koppeln diese
zusdatzlichen Spurengase wenig auf die OH-Konzentration zuriick.

Die durch Modelle vorausgesagten OH-Konzentrationen sind durch eigene Messungen,
z.B. Platt et al., 1988, iberprift worden. Die gemessenen OH-Konzentrationen
liegen im allgemeinen eher unter den berechneten Werten, bestdtigen aber die
wichtigste Modellvoraussage, namlich das Vorhandensein von OH in der Troposphdre
in relativ hohen Konzentrationen.

Ein Vergleich bietet Abb. 5, die den Tagesgang der gemessenen und gerechneten
OH-Konzentration fiir den 25. Juni 1984 auf dem Schauinsland, Schwarzwald, in
einer relativ sauberen Luftmasse zeigt. Die gerechneten OH-Werte liegen im
Mittel etwa 20 % Uber den gemessenen Konzentrationen. Man darf daraus schlieBen,
daB die Modelle die OH-Konzentrationen in Reinluft oder miBig verschmutzter Luft
erstaunlich gut voraussagen. Dies gilt weniger fiir stark verschmutzte Luft.

Abb. 5 verdeutlicht auch die starke Abhdngigkeit der OH-Konzentration von der

0,-Photolyserate (3), und den dadurch verursachten starken fiagesgang der OH-

Konzentration.
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Spurengasabbau durch die troposphdrische OH-Chemie

Wie die experimentelle Bestdtigung der fiir die Hintergrundatmosphare
vorausgesagten OH-Konzentrationen unterstreicht, ist in der Tat die Reaktion mit
OH der bei weitem wichtigste chemische Abbaupfad fiir anthropogene Emissionen in
der Atmosphdre. Diese Aussage wird in Tabelle 1 mit einigen Beispielen belegt.
Dort ist der atmosphdrische Umsatz einer Reihe von Spurengasen aufgefiihrt und

mit dem Anteil, der Uber die Reaktion mit OH abgebaut wird, verglichen.

Tab. 1: Die globalen Umsdtze einiger atmosphdrischer Spurengase und der
relative Beitrag durch Reaktion mit OH (nach Ehhalt, 1987). Die
mittlere globale OH-Konzentration ist mit 0.6 x 10°® cm™ angenommen
(Volz et al., 1981)

Spurengas Jjahrlicher Umsatz Abbau durch OH
(Millionen Tonnen pro Jahr) (Prozent)
co 2800 90
CH, 500 90
Alkane (C,H;) 20 90
[sopren 350 90
Terpene 480 ' 50
NO, 160 50
S0, 300 30
(CH,),S 80 90
CFCT, 0.4 0

Die atmosphdrische Oxidation des ersten dort aufgefilhrten Gases, des
Kohlenmonoxid, CO, haben wir bereits kennengelernt. Sie verlduft ausschiieBlich
tiber die Reaktion mit OH. Ein geringer Anteil, weniger als 10 %, wird durch
Mikroorganismen im Boden aufgenommen, so daB der Hauptanteil des in die
Atmosphdre abgegebenen CO, 2800 x 1oﬁ Tonnen CO/Jahr, durch OH abgebaut wird.
Ahnliches gilt fir das Methan, das mit rund 500 x 10° Tonnen CH,/Jahr in die
Atmosphdre abgegeben wird und dort fast ausschlieBlich iber OH abgebaut wird.

Die Endprodukte dieser Oxidation sind CO, und H,0. Dies gilt auch fir die Alkane
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sowie fir Isopren, das 1in erheblichem Umfang von der Vegetation an die
Atmosphdre abgegeben wird. Erst bei den Terpenen, einer weiteren natiirlichen
Kohlenwasserstoffemission von erheblichem Umfang, tragen andere

Oxidationsreaktionen, namlich die durch Ozon, wesentlich zum Abbau bei.

Auch die Stickoxide werden in erheblichem Umfange durch Reaktionen mit OH aus

der Atmosphdre entfernt und zwar durch die Reaktion:
NO, + OH + M --> HNO, + M, (21)

die wir bereits als wichtige Senke fiir das OH-Radikal kennengelernt haben. Bei
dieser Reaktion bildet sich Sa]petﬁrséure, ein wichtiges Beispiel fir die
eingangs gemachte Behauptung, daB bei der Oxidation atmosphdrischer Gase saure
und wasserlésliche Molekiile entstehen. Die gebildeten Salpetersduremolekiile
werden durch heterogene Reaktionen relativ rasch aus der Atmosphidre entfernt.
Darunter versteht man solche Reaktionen, an denen zwei Phasen beteiligt sind,
z.B. Auswaschen durch Regen, Adsorption an Aerosolteilchen oder an Pflanzen- und
Bodenoberfldchen. Im letzteren Falle spricht man von "Trockendeposition".

Die Reaktion mit OH ist aber nicht der alleinige Verlustmechanismus von

Stickoxiden in der Atmosphdre. NO, selbst wird an der Erdoberfléche

2
trockendeponiert. Daneben gibt es Reaktionen, die fiir eine ndchtliche Oxidation
von NO, sorgen. Wegen dieser zusdtzlichen Verlustkandle erniedrigt sich der iber
die Reaktion mit OH ablaufende Anteil des NO -Abbaus auf etwa 50 %.

Ein weiteres wichtiges Beispiel fir die Sdurebildung ist die Oxidation von

Schwefeldioxid, SO durch OH. Sie wird durch folgenden Reaktionsablauf

2?

vermittelt:
SO, + OH + M --> HSO, + M (22)

HSO, + O --> HO, + SO (23)
3 2 2 3
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S0, + H,0 + M --> H,S0, + M (24)

Diese Gasphasenreaktionskette, die {brigens auch OH rezykliert, baut global
gesehen etwa 30 % des emittierten SO, zu Schwefelsdure, H,SO,, ab. Die
entstehende Schwefelsdure lagert sich wegen ihres geringen Dampfdruckes sofort
an Aerosolteilchen an, die dann ihrerseits durch Regen ausgewaschen oder an der
Erdoberfldche trocken deponiert werden. Daneben wird SO, wegen seiner relativ
guten Wasserldslichkeit in erheblichem Umfange an der Erdoberfldche trocken
deponiert bzw. in Wolkentrdpfchen aufgenommen und dort zu H,S0, oxidiert -
ibrigens i.T. auch wieder iber HO -Radikale.

SO, entsteht auch in der Atmosphdre selbst - hauptsédchlich durch die Oxidation
von organischen Schwefelverbindungen, wie bei dem in Tabelle 3 aufgefihrten
Beispiel Dimethylsulfid. Auch deren Abbau wird durch OH-Reaktionen eingeleitet.
Nur wenige atmosphirische Spurengase vermdgen der troposphdrischen Oxidation
durch OH-Radikale zu entgehen. Als Beispiel ist in der Tabelle 3 das
Chlorfluormethan, CFC13, aufgefithrt. Es wird - wie eine Reihe weiterer
Chlorfluormethane - ausschlieBlich anthropogen emittiert. Sein Abbau wird im
folgenden Abschnitt iber stratosphdrische Chemie besprochen;

Tabelle 1 vermittelt schlieBlich auch einen guten Eindruck davon, welch enorme
Stoffumsdtze durch die atmosphdrische OH-Chemie bewerkstelligt werden. Sie ist
2in wesentlicher Teil der Selbstreinigung der Atmosphdre, der die Natur und in
zunehmendem Umfange der Mensch fliichtige Abfallprodukte zur Verteilung und

Beseitigung anvertraut.

STRATOSPHARISCHE CHEMIE

Gase, die in der Troposphdre nicht oder langsam abgebaut werden, gelangen in die
Stratosphdre. Dort werden sie schlieBlich der ungefiltert einfallenden solaren

UV-Strahlung ausgesetzt, photolysiert und damit abgebaut. Abb. 1 macht deutlich,
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wie die Schichtdicken der UV absorbierenden Molekiile 0, und 0, mit der Hohe
abnehmen. In 30 km Hohe, z.B., betrdgt der Luftdruck nur noch etwa 10 hpa, d.h.
die schiitzende 0,-Siule hat dort nur noch 1 % des Wertes am Erdboden. Wegen
seiner mit der Héhe zunehmenden Konzentration nimmt die Stdrke der Ozonschicht
weniger rasch ab. Oberhalb 30 km Hoéhe befindet sich noch etwa die Hdlfte der
gesamten Ozonsdule. Diese Abnahme der UV Absorber fiihrt zu einer Erhdhung des
solaren UV-Strahlungsflusses. In Abb. 2 ist das Spektrum der Sonnenstrahlung in
30 km aufgefiihrt.

Wie zu erwarten, verschiebt sich die Absorptionskante bei etwa 300 nm zu
kirzeren Wellenldngen. Gleichzeitig dringt aber auch Strahlung um 200 nm bis in
die 30 km Hohenschicht vor. Das kleine spektrale Maximum bei 200 nm wird
verursacht durch die Tatsache, daB D; in diesem Wellenldngenbereich nur schwach
absorbiert und der Absorptionsquerschnitt von 0, dort ein Minimum aufweist
(Abb. 2). Diese UV-Strahlung bei 200 nm ist von groBer Wichtigkeit, weil in
diesem Wellenldngenbereich die Chlorfluormethane aber auch Distickstoffoxid,
N,0, absorbieren und dadurch photolysiert werden. Deren Destruktion setzt
deshalb bereits in 30 km Hohe und etwas darunter ein. Dies limitiert ihre
Lebenszeit auf 50 a bis 100 a, die im wesentlichen durch die Zeit bestimmt
werden, die die Atmosphdre bendtigt, troposphdrische Luft durch die Hohen zu
zirkulieren, in denen diese Gase photolysiert werden.

Das Auftreten dieser kurzwelligen Strahlung in der mittleren Stratosphire hat
aber noch eine zweite Konsequenz. Beginnend bei etwa 240 nm wird auch 0,
photolysiert. Im Gegensatz zu der Troposphdre ist also in der Stratosphire eine
der Hauptkomponenten der Luft an der primdren Photochemie beteiligt.

Bei der Photolyse wird 0, in zwei Sauerstoffatome zerlegt:
0, +hw --> 0+0 (A < 240 nm) (25)

Die bei der Photolyse entstehenden Sauerstoffatome reagieren sofort weiter, in

dem sie sich an ein Sauerstoffmolekiil anlagern,
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0+0,+M --> 0, +M (2)

und bilden dabei 0,.

Da die Reaktion (7) einen dritten StoBpartner bendtigt, hdngt sie vom Luftdruck
ab und wird in gréBeren Hihen langsamer. Uber die Reaktionen (25) und (2) wird
praktisch das gesamte stratospharische 0, gebildet; dabei werden zur 0,-Bildung
nur direkte kurzwellige Sonnenstrahlung und molekularer Sauerstoff, der
zweithdufigste Bestandteil der Luft, bendtigt. Deshalb kann die Oa-Prnduktion in
der Stratosphdre kaum vom Menschen beeinfluBt werden. Auch eine zweite
SchluBfolgerung kann jetzt schon gezogen werden. Wegen des niederen
Sonnenstandes in hohen Breiten ist dort die Eindringungstiefe der zur 03-Bi1dung
bendtigten kurzwelligen Strahlung wesentlich geringer als in niederen Breiten.
Dementsprechend  ist die  0,-Produktion in der polaren  Stratosphdre
vernachldssigbar. Das dort beobachtete 0, wird aus niederen Breiten
herantransﬁortiert.

Im dbrigen ist die globale 0,-Produktion enorm. Integriert {ber den ganzen
Erdball werden 5 x 103! 0,-Molekiile pro Sekunde oder 1.3 x 10'! Tonnen 0, pro
Jahr gebildet. Dagegen wirkt die industrielle Erzeugung voﬁ Chemikalien klein,

Kohlendioxid, CO,, z.B., das als Abfallprodukt bei der Verbrennung fossiler

22
Brennstoffe entsteht und somit die héchste Umsatzrate anthropogener Emissionen
aufweist, bringt es nur auf 0.2 x 10'! Tonnen C0, pro Jahr.

Die natiirliche 0,-Produktion wirde den gesamten in der Atmosphire vorhandenen
Sauerstoff in etwa 10000 Jahren in 0, verwandeln. Glicklicherweise verfigt der
natiirliche 0,-Kreislauf iber eine Reihe von 0,-Zerstérungsmechanismen, dber die
molekularer Sauerstoff zuriickgebildet wird. Die Destruktion von 0, findet im
wesentlichen in der Stratosphire statt. Weniger als 1 % des stratosphdrisch

gebildeten 0, erreicht die Troposphire und wird dort abgebaut. Wie wir in Abb. 2

bereits gesehen haben, wird 0,, dhnlich wie 0,, photolysiert:

0, +hv -> 0,+0 ' - (1)
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Diese Reaktion per se stellt aber noch keinen Nettoverlust von 0, dar, weil die
O-Atome, die iber Reaktion (1) entstehen, i{iber Reaktion (2) wieder zu 0,
zurickreagieren. Reaktionen (1) und (2) sorgen vielmehr fir ein rasches
photochemisches Gleichgewicht zwischen 0 und 0,, wobei sich wegen des geringen
Drucks in der Stratosphdre um viele GréBenordnungen héhere Konzentrationen an
atomarem Sauerstoff einstellen als in der Troposphire (Abb. 6).
Die erste eigentliche Verlustreaktion von 0, war 1930 durch Chapman
identifiziert worden. Sie bendtigt den in Reaktion (1) entstehenden atomaren
Sauerstoff:
0+0, -> 0,+0, (26)
Reaktion (26) hat eine hohe Aktivierungsenergie. Bei den niedrigen Temperaturen
der Stratosphdre ist deshalb ihre Geschwindigkeitskonstante klein, so daB
Reaktion (26) relativ langsam verlduft.
Dadurch gewinnen eine Reihe von Kettenreaktionen an Wichtigkeit, die Reaktion
(26) katalysieren. Diese Kettenreaktionen werden durch freie Radikale getragen.
Ich méchte dies am Beispiel zweier Radikalfamilien demonstrieren, die fiir das
Verstandnis der Chemie des globalen Ozonabbaus und seiner anthropogenen Stérung
von besonderer Bedeutung sind. Der erste katalytische Reaktionszyklus wird durch

die Stickoxide, NO, NO, geliefert. Er besteht aus den Reaktionen:

NO + 0, -> NO, + O, (27)
NO, + 0 -> NO + O, (28)
netto 0 + 03 -> 02 - 02 (26a)

In den Reaktionmen (27) und (28) werden die Stickoxide rezykliert, wihrend
atomarer Sauerstoff, 0, und Ozon, 0,, in molekularen Sauerstoff, 0,, ﬂherfuhrt

werden.
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Die Stickoxide werden in der Stratosphire gebildet - hauptsdchlich iber die

Reaktion von N,0 mit angeregten Sauerstoffatomen, 0".
N0 + 0" -> NO + NO (37)

Der zweite wichtige Radikalzyklus ist die 0,-Zerstdrung durch Chloratome und

Chloroxid-Radikale, C1, C10. Er wird durch folgende Reaktionen bestimmt.

¢l + 0, -> CI0 + 0, (29)
clo + 0 -> Cl + 0, (30)
netto 0 + 0, -> 0, + 0, (26b)

Cl1-Atome sind auch in der natiirlichen Stratosphdre vorhanden. Sie entstehen aus
Methylchlorid, CHSC1, das an der Erdoberfliche iiber eine Reihe von Prozessen
gebildet wird, in die Stratosphdre transportiert und dort abgebaut wird. Daneben
wird Chlor auch in der Form der Chlorfluormethane, CFCl, und CFEC12, in die
Stratosphdre transportiert. Diese sind ausschlieBlich anthropogen und werden
ausschlieBlich 1in der Stratosphdre abgebaut. Sie dnminiéren inzwischen die
stratosphdrischen Chlorkonzentrationen.

Modellrechnungen zeigen, daB das stratosphdrische 0, iberwiegend durch
katalytische Radikalreaktionen abgebaut wird. Die direkte Reaktion (26) tridgt
nur zu etwa 10 % zum natirlichen 0,-Abbau bei. Wegen der katalytischen Natur
dieser Zyklen werden die Radikale selbst dabei nicht zerstért, sondern lediglich
rezykliert. Die Kettenldnge der stratosphdrischen Radikalreaktion betragen
einige Tausend, sind also wesentlich ldnger als in dem troposphdrischen HO -
Kreislauf. Deshalb kanﬁ ein Radikal viele Tausende von 0,-Molekiilen zerstdren
und Radikale, die mit einem Mischungsverhdltnis von 1 ppb vorliegen, kénnen das
stratosphirische 0Ozon signifikant verdndern, obwohl dieses mit einem
_Mischungsverhiltnis von einigen ppm vorliegt. Menschliche Tatigkeit kann die

stratosphiarische Belastung von Chlor und Stickoxidradikalen durchaus um einige
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ppb erhdhen. Damit ergibt sich die Méglichkeit einer anthropogenen EinfluBnahme
auf das stratosphdrische 0zon.

Wir bemerken ferner, daB sich die 0, abbauenden Radikale ableiten aus dem
stratosphdrischen Abbau von Spurengasen wie N,O, CH,C1, CFCl,, CF,Cl,, die alle
an der Erdoberfldche emittiert werden, in der Troposphire lange leben und
deshalb durch die atmosphdrische Zirkulation in die Stratosphire getragen
werden. Es bedarf deshalb keiner direkten Emission in die Stratosphire, die
Emission der genannten oder anderer langlebiger stickstoff- oder chlorhaltiger
Gase an der Erdoberfldche geniigt, um auf die stratosphdrische Ozonschicht
EinfluB zu nehmen.

Uber die 0,-Produktion aus den Reaktionen (25) und (2) einerseits und die
verschiedenen 0,-Abbaureaktionen anaererseits stellt sich eine vertikale
Verteilung der Da—Konzentration ein. Sie ist in Abb. 6 als Teilchendichte
(Molekiile pro cm®) gezeigt und wurde mittels eines eindimensionalen numerischen
Modells berechnet. Sie beschreibt deshalb das global gemittelte 0,-Profil. Das
entsprechende Profil des 0,-Mischungsverhdltnisses war in Abb. 1 gezeigt worden.
Die beiden Profile unterscheiden sich um den Faktor "Luftdichte". Nach Abb. 6
zeigt die 0,-Konzentration ein breites Maximum um etwa 25 km Hohe, die
sogenannte 0,-Schicht. Abb. 6 zeigt auch die berechnete Konzentration der O0-
Atome. Sie ist wesentlich geringer als die 0,-Konzentration, etwa einen Faktor
1000 in 40 km Hohe, steigt aber rasch mit der Hohe an. Dies liegt daran, daB die
Geschwindigkeit der Reaktion (2), die Anlagerung von 0 an 0, zu 0,, mit der Hohe
abnimmt und zwar quadratisch mit der Luftdichte, wdhrend die Photolyserate von
0, mit der Héhe nur wenig zunimmt. Das photochemische Gleichgewicht zwischen 0
und 0, verschiebt sich mit zunehmender Hdhe zugunsten von 0, dessen mittlere
Konzentration in etwa 60 km Hohe den Wert der 0,-Konzentration erreicht.
Umgekehrt ist die 0-Konzentration in der unteren Stratosphdre sehr niedrig. Der
DB-Abbau durch die direkte oder katalysierte Reaktion (26), der O-A;Gme

bendtigt, ist dort verschwindend gering.
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SchlieBlich 1dBt sich aus dem 0,-Konzentrationsprofil in Abb. 6 die Gesamtmenge
an 0, in einer vertikalen Siule ermitteln. Sie betragt 0.8 X 10" 0,-Molekiile pro

cm?.

Diese Sidulendichte ist eine wichtige und relativ einfach zu messende
MaBzahl fiir die Dicke der Ozonschicht. Sie wird haufig als Dicke einer
entsprechenden Gasschicht bei Normalbedingungen (1 atm, 0°C) angegeben. In
diesen Einheiten betrdgt die mittlere Ozonsdulendichte 0.3 cm ﬁtm, entspricht
also einer Gasschicht von 0.3 cm Dicke bei Atmosphdrendruck. Um einen der
Pioniere der Ozonforschung zu ehren, wird die O, Saulendichte im allgemeinen in
sogenannten Dobson-Einheiten angegeben: 300 Dobson-Einheiten entsprechen 0.3 cm
atm 0,.

Zum quantitativen Verstindnis einer anthropogenen Stérung der globalen 0,-
Schicht, wie sie gegenwdrtig durch die Chlorfluormethane gegeben ist, bendtigen
wir einige Informationen, die iiber die vorangegangene verkiirzte Beschreibung der
stratosphirischen Chemie hinausgehen. Insbesondere ist zu beriicksichtigen, daB
die verschiedenen freien Radikale zusitzlich zum katalytischen 0,-Abbau auch mit
anderen Molekiilen und untereinander reagieren - in einer Weise, die den 0,-Abbau
behindert. Einer der wichtigsten dieser Reaktionen ist die Reaktion von Cl-

Atomen mit Methan, CHq.
C1 + CH4 -> HC1 + CHa (31)

Dabei entsteht ein Salzsduremolekiil, HC1. HC1 reagiert nicht mit O,. Durch die
Reaktion (31) wird also ein Teil der 0,-zerstdrenden Cl1-Atome in Form von HC]
inaktiviert.

Die Riickreaktion (11) von HC1 zu C1 ist zudem relativ lTangsam,
HC1 + OH -> C1 + H0 (32)

so daB der Chloranteil, der als HC1 gebunden ist, relativ groB ist (s. Abb. 7).

Im {brigen st HC1 das hiufigste Produkt der Cl-Chemie in allen
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stratosphdrischen Hohen. In der Form von gasformigem HC1 verldBt das Element

Chlor auch die Stratosphdre, in die es als CH,C1, CFC1,, CF,C1,, CCl, und CH,CC1,

4
eingefilhrt wurde.

Die Anlagerungsreaktion von C10 an NO, unter Bildung von Chlornitrat, CIONO,,
das mit 0, nicht reagiert, inaktiviert gleichzeitig zwei 0,-zerstorende

Radikale, ndmlich C10 und NO,:

C10 + NO, + M -> CIONO, + M (33)
Und obwohl C10NO, relativ rasch photolysiert wird,

CIONO, + hv  -> C1 + NO, (34)
ist seine Bildung iiber Reaktion (33) geniigend schnell, um signifikante
Konzentrationen an CIONO, aufzubauen.

SchlieBlich wechselwirken die Chlor- und Stickoxidradikale in einem sogenannten

Nullzyklus, in dem sich 0,-Abbau und 0,-Bildung aufheben. Er verlauft iiber

folgende z.T. bereits angefithrten Reaktionen

Cl10 + NO -> C1 + NO, (35)

NO, + hv -> NO + O (10)

0+ 0, + M -> 0, + M (2)

cl + 0, -> €10 + 0, (8)
netto _‘--é ----------- :; ------- ;----

Reaktion (35) lduft parallel zur 0,-zerstorenden Reaktion
Clo+0 -> C1+0, (30)

ab und bildet dabei NO,. Wie in der Troposphire ist in der Stratosphire die

schnellste Reaktion fir NO, ist die Photolyse (10). Dabei entsteht ein 0-Atom,
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das mit 0, zu O, rekombiniert (Reaktion (2)). Bis zu diesem Schritt wurde 0,
erzeugt. SchlieBt man den Zyklus durch Reaktion (29), die 0, zerstdrt, erhdlt
man einen vollstdndigen Reaktionszyklus zwischen C1 und C10, bei dem netto weder

0, noch Radikale umgesetzt werden. Dennoch ist dieser Nullzyklus wichtig. Ein

3
erheblicher Anteil der Chloratome, die zwischen C1 und C10 hin und her
reagieren, Tlaufen (ber ihn wund werden dadurch aus dem katalytisch O,

zerstérenden C10_-Zyklus bestehend aus den Reaktionen (29) und (30) abgezweigt.

Die besprochenen Reaktionen der Chlorverbindungen Tlassen sich in einem
FluBdiagramm quantitativ veranschaulichen (Abb. 7). Dabei bezeichnen die Symbole
in den Kédstchen die wichtigsten Chlorverbindungen; die dabei stehenden Zahlen
geben die Konzentrationen in Molekiilen pro cm® an. Die Symbole in den Pfeilen
bezeichnen die Reaktanden, mit denen die Chlorverbindungen reagieren und somit
ineinander ibergefiihrt werden. Die jeweiligen Zahlen geben die Reaktionsraten
wieder. Diese beschreiben den StoffluB an Chlor in Molekiilen pro cm® und sek.
Die Zahlen sind aufgerundet. Sie wurden mittels eines eindimensionalen Modells
berechnet und beschreiben die Verhdltnisse bei 30 km Hoéhe, 30° Breite, 12.00
Uhr, 21. Marz 1981. Die 0, zerstérenden Pfade sind durch die Schraffur
gekennzeichnet.

Abb. 7 erlaubt die wichtigsten Pfade der stratosphdrischen Chlorreaktionen zu
verfolgen. Wir bemerken, daB die anthropogenen und natiirlichen Quellgase des
Chlors, CFC]3, CFRCIZ, und CH,C1 in 30 km Hohe nur noch in geringen
Konzentrationen vorhanden sind. Die meisten dieser Molekiile haben bereits in
geringeren Hohen reagiert. Das gleiche gilt fiir die hier nicht aufgefiihrten Gase
Tetrachlorkohlenstoff, CC1, und Methylchloroform CH3C£13. Dementsprechend ist die

Primdrinjektion von Cl-Atomen aufgrund der Photolyse, z.B.
CFC1, + v -> CFCI, + C1 (36)

und deren Folgereaktionen gering.
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Die bei weitem schnellste Reaktion der entstandenen Chloratome ist die mit 03,
die den katalytischen Zyklus der Reaktionen (29) und (30) einleitet. Wir sehen
jedoch, daB Reaktion (30} nicht die wahrscheinlichste Cl10-Reaktion darstellt.
Vielmehr ist die Reaktion (14) von C10 mit NO mit 2.8 x 10° cms™! um einen
Faktor 14 schneller. Dementsprechend reduziert die Kopplung des NO - mit den
C10,-Radikalen dber den Nullzyklus das O,-Abbaupotential der Cl-Atome um einen
Faktor 14. Wir erkennen ferner, daB die Bildung von HC1 und CI1ONO, erhebliche
Mengen an C10_ inaktiviert - insgesamt liegt 8 mal mehr Chlor in der Form dieser
Verbindungen vor als in der Form von C1 und C10. Insgesamt reduzieren in diesem
Beispiel die beiden Effekte, Nullzyklus und inaktive Chlorverbindungen, den
stratosphdrischen Ozonabbau durch Chlorradikale um etwa einen Faktor 100.

Dementsprechend ist die Stdrung der stratosphdrischen 0,-Schicht durch die
anthropogenen chlortragenden Molekiile, CFC1,, CF,C1,, CCl,, CH,CCl;, die im
Verlauf der Tetzten 30 Jahre die stratosphdrische Gesamtchlorkonzentration von
0.6 ppb auf 3.5 ppb haben ansteigen Tlassen, vergleichsweise milde. Die

Beobachtungen in dem 40°N - 60°N Breitenband zeigen eine mittlere Abnahme der

stratosphdrischen Ozonsdaulendichte von etwa 3 % pro Dekade (s. Fischer, 1993).

Entsprechend der Tatsache, daB durch die anthropogene Stdérung hautpsdchlich die

Cl-katalysierte Da-Abbaureaktion

0+0, -> 0,+0, (26b)
beschleunigt wird, und die O-Atomkonzentrationen in der unteren Stratosphire
sehr klein sind (Abb. 6), sollte sich die Zerstérung der globalen 0,-Schicht
hauptsdchlich in der mittleren und oberen Stratosphire bemerkbar machen. Dies
spiegelt sich auch in den fritheren Voraussagen zum Ozonabbau wieder.

Der tatsdchlich beobachtete Abbau des stratospharischen 0, in mittleren Breiten

liegt. aber hauptsdchlich in der unteren Stratosphire (s. Claude, 1993). Er wird:
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wie das Antarktische Ozonloch eingeleitet durch heterogene Reaktionen., die bei
der verkiirzten Betrachtungsweise hier nicht behandelt wurden.

Anders als in der Troposphdre geschieht der wesentliche Abbau von Spurengasen in
der Stratosphdre durch Photolyse. Aber auch hier wirken die Abbauprodukte (CT,
NO) ein auf die Ozonkonzentration. Im Gegensatz allerdings zur Troposphdre, in
der der Abbau von Spurengasen eher zu einer Zunahme des 0., hauptséchlich in der
Nordhemisphdre, fihrt, fihren die stratosphdrischen Prozesse zu einer globalen

Abnahme des 03.

SCHLUSS

Diese Darstellungen haben sich auf die Diskussion der wichtigsten Stoffumsdtze
in Troposphdre und Stratosphdre beschridnkt. Die daraus resultierende Betonung
der Gasphasenchemie hat wichtige Aspekte der atmosphdrischen Chemie, nédmlich
heterogene und NaBchemie, unberiicksichtigt gelassen. Damit bleibt auch ein so
dramatisches Phdnomen, wie das Antarktische Ozonloch, unbesbrochen. Diese Themen

werden in den nachfolgenden Vortrdgen behandelt.
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Abb. 1: Die mittleren vertikalen Profile der Temperatur, T, des

Koeffizienten fiir vertikale turbulente Diffusion, K, des
Ozonmischungsverhdltnisses, 0, und der PhotonenfluBdichte bei 310 nm

Wellenldnge, F.
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Abb. 2:
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Die spektrale Verteilung der Sonnenstrahlung zwischen 350 nm und
150 nm Wellenldnge am Erdboden in 30 km Hohe und auBerhalb der
Erdatmosphdre (oberes Bild).

Wirkungsquerschnitt von molekularem Sauerstoff, 0,, und Ozon, O, fir
die  Absorption von  Sonnenstrahlung iber  den gleichen
Wellenldngenbereich. Der Wirkungsquerschnitt von 0, ist um einen
Faktor 1000 angehoben. Im Wellenlingenbereich von 200-180 nm sind
ihm noch die hier nicht eingezeichneten Schumann-Runge-Banden

uberlagert (aus Ehhalt, 1988).




Abb. 3:

0'D+H,0 HCHO
19 1.3x10'0

H, 0, hvl{|0.4
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CH, :1.3; 0THER : 1.3 \{

OH| co:65 /| HO>
L6 137

03:03

NO:9.4

OH+NO2 HO2+HO;
2 - OH+HO3
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Reaktionszyklus der HO -Radikale. Die in den Kdstchen eingetragenen
Zahlen geben die berechneten Konzentrationen (in Molekiilen pro cm®),
die in den Pfeilen eingezeichneten Zahlen die berechneten HO -
Umsatzraten (in Molekile pro cm® pro sek.), die sich durch die
Reaktion mit den ebenfalls in den Pfeilen angedeuteten Spurengasen
ergeben. Die Zahlen beziehen sich auf eine reale, am 20. Mai 1983,

09.08 bis 11.30 Uhr, in Deuselbach beobachtete Situation.
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Abb. 4:
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OH CONCENTRATION (10%cm™ )
———

HO> CONCENTRATION (108cm3)

Die Konzentrationen von OH und H{]2 als Funktion der atmosphdrischen
Mischungsverhdltnisse von NO, und CO. Die Ausgangskonzentrationen
der weiteren Spurengase sind festgehalten auf die am 20. Mai 1983,

09.08 bis 11.30 Uhr in Deuselbach beobachteten Werte.




OH CONCENTRATION (10%cm?)

Abb.

(10757 )

PHOTOLYSIS FREQUENCY

DAYTIME (cet)

Tagesgang der gemessenen OH-Konzentration (ausgefiillte Kreise) am
25. Juni 1984 auf dem Schauinsland, Schwarzwald, Die fir den
gleichen Zeitpunkt berechneten OH-Konzentratinnén sind durch Rauten
angedeutet. Fir die Rechnungen wurden die Tlokal gemessenen
Spurengas-Konzentrationen und Photolyseraten und das Chemiemodell
RADM II  benutzt. Die durchgezogene Linie gibt die 0,-

Photolysefrequenz wieder. Die Fehlerbalken bezeichnen den lo Fehler,

die horizontalen Balken das zeitliche Integrationsintervall der OH-

Messung.
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Grundzustand), 0(°P), und Ozon, 0., in der Atmosphire bis 50 km Héhe.

3
Die Konzentration ist in Molekiilen pro cm® angegeben, und im Falle
des atomaren Sauerstoffes um einen Faktor 1000 angehoben (aus

Ehhalt, 1990).



CFCls CF20{2 CH5Cl
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Abb. 7: FluBdiagramm der wichtigsten Reaktionen der Chlorverbindungen in der

globalen Stratosphidre. Die Symbole in den Kidstchen bezeichnen die
Chlorverbindungen, die Zahlen ihre Konzentrationen in Molekiilen pro
cm’,

Die Symbole in den Pfeilen charakterisieren die Reaktionspartner,
die Zahlen, die Konversionsraten des Chlors in Molekiilen pro cm’s.
Die ozonzerstérenden Reaktanden und Pfade sind schraffiert. Die
Zahlen entstammen einer eindimensionalen Modellrechnung und beziehen

sich auf 30 km Hohe, 30°N Breite und den 21. Marz 1981. Damals
betrug die Gesamtchlorkonzentration 2,1 ppb (nach Ehhalt, 1990).
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25 JAHRE OZONFORSCHUNG AUF DEM HOHENPEISSENBERG
ENTWICKLUNG UND HIGHLIGHTS

Hans Claude

Deutscher Wetterdienst
Meteorologisches Observatorium HohenpeiBlenberg

Aufbau des MeBprogramms

Die allerersten Ozonmessungen auf dem HohenpeiBenberg fanden lange vor Beginn der
operationellen Messungen bereits in den Jahren 1948 und 1952/53 statt. Mittels Schonbein
Papier wurden jeweils iiber fiinf Monate hinweg Stundenmittel des bodennahen Ozons
registriert. In den Jahren 1966/67 begann Attmannspacher den systematischen Aufbau eines
Ozonmessprogrammes, das sowohl den regelmiBigen Aufstieg von Ozonradiosonden als auch
die Messung des Gesamt-Ozons durch ein Dobson-Spektrophotometer beinhaltete. Dies
bildete den Grundstein der langen und homogenen Ozonreihen des HohenpeiBenbergs. Die
Eigenentwicklung eines nachemischen Ozonanalysators auf der Basis der Ballonsonde
ermoglichte ab 1971 die kontinuierliche Aufzeichnung des bodennahen Ozons an der Station.
Im Rahmen eines internationalen MeBgeritevergleiches wurde diese Messung ab 1978 durch
ein Chemilumineszens-Geriit und durch einen Analysator, der nach dem Prinzip der UV-
Absorption arbeitet, erginzt. Hierdurch wurde eine gegenseitige Kontrolle und damit ein sehr
zuverlissiges Ozonmonitoring erreicht. Dieses Ziel wurde unter anderem auch 1982 bei der
Einfithrung eines zweiten Spektrophotometers, dem Brewer, verfolgt. Mit diesem modernen,
automatisch registrierenden Gesamtozon-MefBgerit war von da an zusitzlich auch die Messung
der SO,-Siulendichte und der spektralen UV-B-Sonnenstrahlung méglich. Die Messung der
ultravioletten Strahlung gewann insbesondere im Hinblick auf eine diinner werdende Ozon-
schicht zunehmend an Bedeutung. Aus diesem Grund wurde 1985 ein Photometer nach Dehne
installiert, das den erythemwirksamen Anteil des Sonnenlichts registriert. SchlieBlich fanden
auch die Ozonprofilmessungen mit der ballongetragenen Sonde noch eine Erweiterung. Da die
Sonden die obere Stratosphiire nicht erreichen, betreibt das Observatorium seit 1987 eine
Lidaranlage, die mit hoher Genauigkeit die vertikale Ozonverteilung bis in Hohen von ca. 50
km mift.

Insgesamt wird das OzonmeBprogramm und die MeBfrequenzen in seiner zeitlichen Entwick-
lung von Abbildung 1 wiedergegeben. Es ist damit eines der umfangreichsten MeBprogramme,
das kontinuierlich und mit hohem Genauigkeitsanspruch betrieben wird. Dies ist fiir die
Beurteilung von Anderungen im Ozonhaushalt von fundamentaler Bedeutung.

Erste Ergebnisse, Trends

Das Forschungsinteresse der ersten Jahre (1966 - 1972) galt keinesfalls den anthropogenen
Einfliissen auf das Ozon. Die heutigen Ozonprobleme, wie die katalytische Ozonzerstérung in
der Stratosphiire, das Ozonloch iiber der Antarktis und die photochemische Ozonbelastung der
“Troposphiire waren seinerzeit noch weitgehend unbekannt. Die jahrzehntelange Grundlagen-
forschung durch z.B. Hartley, Dobson, Chapman und Diitsch hatte jedoch eine enge Wechsel-
wirkung zwischen der rdumlichen und zeitlichen Verteilung dieses Spurengases und meteorolo-
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gischen Parametern gezeigt. In diese Richtung zielte die Forschung zu Beginn der Messungen
auch am HohenpeiBenberg, dariiberhinaus hoffte man anfangs Ozon als Indikator fiir Ande-
rungen im Wettergeschehen verwenden zu konnen (Hartmannsgruber, 1973). Das Ziel, Lang-
fristwetterprognosen daraus abzuleiten, trat jedoch nach einiger Zeit in den Hintergrund, da
einerseits die numerischen Wettervorhersagen zusehends besser wurden und andererseits die
von Molina und Rowland (1974) entdeckten katalytischen Abbaureaktionen eine Zerstérung
der Ozonschicht befiirchten lieBen. Auch Meldungen iiber photochemischen Smog, insbeson-
dere im Raum Los Angeles zeigten, daB dieses Spurengas auch innerhalb der Troposphire
sehr sorgfiltig beobachtet werden muBte.

Aus heutiger Sicht gab es in den HohenpeiBenberger Daten in der zweiten Hilfte der siebzi-
ger Jahre bereits ernstzunehmende Hinweise auf systematische Verinderungen im Ozongehalt
der Atmosphire. Diese wurden jedoch durch die groBe Variabilitit iiberdeckt oder man fiihrte
dies, wie z.B. im Falle des starken Anstiegs des bodennahen Ozons von 1971 - 1976, keines-
falls auf verstirkte photochemische Ozonbildung zuriick. 1978 verdffentlichte Hartmanns-
gruber mittlere Tagesginge des bodennahen Ozons fiir den Sommermonat August und
verglich diese mit den eingangs erwihnten Messungen von 1948 (Abb. 2).

Es entsprach der damaligen Vorstellung, den typischen Tagesgang mit einem Ozonmaximum
am Nachmittag ausschlieBlich mit dem Tagesgang der Konvektion zu erkliren. Die groBen
absoluten Unterschiede zwischen 1948 und 1971 - 1976 wurden auf Unzulinglichkeiten des
alten Verfahrens zuriickgefiihrt. Da8 die Daten einen Trend aufweisen, d.h. eine lingerfristig
angelegte Abnahme im Bereich der Ozonschicht und eine Zunahme in der Troposphiire und
am Boden, wurde erst ab etwa 1980 festgestellt (Attmannspacher et al., 1981, 1984).

Abbildung 3 zeigt eine Zusammenstellung von sowohl historischen als auch jiingeren Messun-
gen des bodennahen Ozons aus ganz Mitteleuropa, und stellt damit die HohenpeiBenberger
Reihe in einen langfristigen Gesamtzusammenhang. Die MeBorte befinden sich in sehr
verschiedenen Umgebungen, was sich bei den Bergstationen in fast durchwegs héheren
Mittelwerten des Ozonmischungsverhiltnisses widerspiegelt. Auch wenn zusitzlich die absolute
Genauigkeit mancher Daten hinterfragt werden muB, passen die Daten doch sehr gut zuein-
ander. Sie demonstrieren zumindest, daB die markante Ozonzunahme in der untersten
Troposphére mit dem Beginn der zweiten Hilfte dieses Jahrhunderts eingesetzt hat.

Der Trend des bodennahen Ozons am HohenpeiBenberg betrigt fiir den Gesamtzeitraum
1971 - 1992 durchschnittlich + 1.3 % p.a.. Sowohl Messungen auf der Zugspitze seit 1978
(Schneider, 1992) als auch der Vergleich mit dem Trend in der freien Troposphire (Claude,
et al. 1993) bestitigen diesen besorgniserregenden Anstieg des Ozons innerhalb der letzten
Jahrzehnte. Seit etwa 1987 jedoch scheint sich dieser Trend nicht mehr weiter fortzusetzten.
Sowohl bei den kontinuierlichen Registrierungen des bodennahen Ozons als auch in der freien
Troposphire gehen die Werte zuriick! Abbildung 4 zeigt den langfristigen Verlauf des

troposphérischen Ozons seit 1967 in verschiedenen km-Stufen, gemessen mit den Brewer/Mast
Ballonsonden.

Diese sind véllig unabhingig von den bodennahen Messungen. Neben der deutlich erkenn-
baren, langfristigen Zunahme von etwa + 2 % p.a. in allen Hohen der Troposphire (Claude
et al.,, 1993) ist der Riickgang seit 1987 gut erkennbar. Dies fiihrt dazu, aaB die troposphiri-
schen Werte heute fast auf das Niveau von vor 10 Jahren zuriickgegangen sind. Auch in der
Zeit von 1972 - 1975 kam es voriibergehend zu einer Stagnation in der troposphiirischen
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Ozonzunahme, die jedoch nicht so ausgeprigt und andauernd war wie die jetzige Abnahme.
Daran anschlieBend folgte jedoch bis 1985 der bisher stiirkste Anstieg.

In der Stratosphiire kehrt sich der Trend um. Langfristig nimmt hier das Ozon in allen Hohen
zwischen 14 und 32 km ab. Trotz zum Teil groBer Schwankungen von Jahr zu Jahr verstetigen
sich die Trends mehr und mehr (Attmannspacher et al., 1984, Wege et al., 1989). Die stéirkste
Abnahme konzentriert sich auf den Bereich des Ozonmaximums, d.h. in der Ozonschicht bei
etwa 18 - 22 km Hohe und liegt dort bei - 5 % pro Dekade (Abb. 5). Dies ist auf dem 2-o
Niveau signifikant. Auch wenn fiir die Trendanalyse sogar nur unkorrigierte Rohdaten der
Ballonsondierungen zugrunde gelegt werden, ergibt sich das gleiche Ergebnis (Claude et al,
1993). Dies bestitigt die Homogenitit des Hohenpeillenberger Datensatzes.

Die aktuelle Entwicklung

Der langfristige Verlauf der Jahresmittelwerte des Gesamtozons, gemessen mit dem Dobson
104, weist nach wie vor nur eine sehr geringe Abnahme auf (Abb. 6).

Der Trend betrigt lediglich - 0.1 % p.a. und ist wegen der hohen Variabilitit der Einzelwerte
auch nicht signifikant. Dies wird groBtenteils mit einer Kompensation der stratosphirischen
Ozonabnahme durch die troposphérische Ozonzunahme erklirt (Claude et al., 1993). Dieser
Mechanismus wurde sicher in den letzten Jahren durch die oben erwihnte Abnahme des
troposphanschen Ozons schwicher. Da der troposphérische Anteil am Gesamtozon aber nur
10 % betriigt, ist der zu verzeichnende stirkere Gesamtozonriickgang seit Mitte der achtzlger
Jahre (ca. 6 %) damit allein keinesfalls zu begriinden. Die Vertikalsondierungen zeigen
vielmehr, daB seither auch die untere Stratosphiire bis 17 km Hohe in diesem Zeitraum einen
verstirkten Ozonriickgang aufweist. Dies war in den Jahren zuvor nicht der Fall.

Als dramatisch kann der Gesamtozonriickgang seit Dezember 1991 bezeichnet werden.
Seitdem hiufen sich niedrige Werte derart, da§ nicht nur die Hilfte aller Monatsmittel des
Jahres 1992 absolute Minima im langjidhrigen Vergleich darstellen, sondern auch das Gesamt-
jahr 1992 um -7 % (= 2 sigma) vom langjiihrigen Mittel abweicht. Abbildung 7 dokumentiert
den Jahresverlauf seit Januar 1992 im Vergleich mit dem mittleren Jahresgang und der
Standardabweichung der einzelnen Monate. Praktisch alle Monate zeichnen sich durch eine
markante negative Abweichung aus. Dieser Verlauf setzt sich unter weiterer Intensivierung
auch Anfang 1993 fort. Wie Feinanalysen der Vertikalsondierungen zeigen, erstreckt sich diese
Ozonabnahme bis in die mittlere Stratosphire, d.h. iiber das Ozonmaximum hinaus bis in eine
Héohe von ca. 26 km mit einem Schwerpunkt zwischen 13 und 20 km. Hier wichen in beiden
Wintern (91/92 und 92/93) manche Monatsmittel um 30 - 40 % vom langjahrigen Mittel ab.

Neben dem vieldiskutierten Ozonabbau durch FCKW, die sicher fiir den langfristigen Ozon-
riickgang in der Stratosphire verantwortlich sind, und den besonderen dynamischen (meteoro-
logischen) Verhiltnissen, erhirtet sich jedoch weiter die These, da8 die Pinatuboaerosole eine
stirkere Rolle beim Ozonabbau spielen als bisher angenommen (Wege und Claude, 1993).
Auch friihere Vulkanausbriiche, wie der Agung 1963, der Fuego 1974 und der El Chichon
1983, spiegeln sich in langen OzonmeBreihen wider (Diitsch 1984, Claude et al., 1993).
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0zon- und UV-Messungen am Hohenpeienberg
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Abb. 1: Ubersicht iiber das Ozon- und UV-MeBprogramm am Observatorium HohenpeiBenberg, seine zeitliche
Entwicklung und die MeBfrequenz.
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Abb. 2: Mittlere Tagesginge des Ozons am HohenpeiBenberg 1948 und 1971 - 1976 (nach Hartmannsgruber, 1978).
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Abb. 3: Entwicklung des bodennahen Ozons von 1850 bis 1992 an europdischen Stationen.

Abb. 4: Langzeitlicher Verlauf der Ozonjahrcsmittclwertc in der Troposphire (2 - 8 km) von 1967 - 1992, basierend
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Abb. 5: Langzeitlicher Verlauf der Ozonjahresmittelwerte in der Ozonschicht (18-22 km) mit entsprechenden

Regressionsgeraden und relativer Anderung pro Jahr in Prozent.
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Abb. 6: Langzeitlicher Verlauf der Gesamtozonjahresmittelwerte gemessen mit dem Dobson 104, Absorptions-
koeffizienten nach Bass und Paur. Die Regressionsgerade reprisentiert den nur leicht fallenden Trend von

- 0.11 % pro Jahr,
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DEPOSITION VON SPURENSTOFFEN DURCH NIEDERSCHLAG UND NEBEL

Peter Winkler

Deutscher Wetterdienst
Meteorologisches Observatorium Hamburg

Zusammenfassung

Es wird der derzeitige technische Stand der Sammeltechnik zur Erfassung der nassen Deposi-
tion beschrieben sowie der technische Stand bei der Detektion von Niederschlag mit Regen-
sensoren. Daraus ergibt sich weiterer Bedarf zur Standardisierung und Verbesserung der
MeBtechnik, vor allem bei Niederschligen geringer Ergiebigkeit. Die langzeitige Entwicklung
der Niederschlagszusammensetzung ergibt einen schwachen Anstieg des pH-Wertes, der
wahrscheinlich durch einen Anstieg der Ammoniakkonzentration verursacht wird (zunehmen-
de Neutralisation). Fortschritte sind auf dem Gebiet der Stoffdeposition durch Nebelinter-
zeption auf Nadelwildern zu verzeichnen. Das Vertrauen in die Modellierung dieses Vor-
ganges ist gestiegen, nachdem das Modell durch Traufwasserregistrierungen im Bestand
verifiziert werden konnte. Die Stoffdeposition durch Nebel besitzt ihr Maximum im Win-
terhalbjahr. Die Konzentrationen der Nebelinhaltsstoffe weisen im April/Mai ein Maximum
auf. Die Jahressummen der Stoffdeposition durch Nebel auf Nadelwiildern ist in Hochlagen
der Mittelgebirge von &hnlicher GréBenordnung wie die nasse Deposition. An tiefergelegenen
Stationen (600m relativ zum umgebenden Flachland) macht die Stoffdeposition durch Nebel
noch 30-40% der nassen Deposition aus. '

1. Einleitung

Die Bestimmung der Stoffdeposition durch Niederschlag gilt allgemein als ein einfach zu
losendes Problem: Die in einer Niederschlagsprobe bestimmte Stoffkonzentration wird mit
der gefallenen Niederschlagsmenge multipliziert und ergibt die Deposition. Es wurden
spezielle Depositionssammler entwickelt, deren Auffangfliche bei Trockenheit verschlossen
ist und sich nur 6ffnet solange Niederschlag fillt. Eine genauere Betrachtung zeigt aber, daB
zunichst keine einheitliche Definition existiert, wann Niederschlag fillt. Infolgedessen ist der
Offnungszeitpunkt fiir Depositionssammler bisher nicht standardisiert. Von Winkler et al.
(1993 a, b, c) wurden Empfehlungen zur Losung dieser Problematik ausgearbeitet, doch die
derzeit ausgeiibte Praxis oder auch das in der Vergangenheit gewonnene Datenmaterial, auf
dem unser jetziger Kenntnisstand beruht, ist keineswegs kritisch gepriift. Insbesondere betrifft
dies auch die Bestimmung der Trockendeposition, wozu vielfach NaB-Trockensammler
eingesetzt wurden. Hierbei entschied die Ansprechempfindlichkeit des jeweils eingesetzten
Niederschlagssensors dariiber, ob die "nasse" oder "trockene" Auffangfliche exponiert wurde.
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Neben diesen die Sammeltechnik betreffenden Fragen bestehen Wissensliicken zur chemi-
schen Zusammensetzung von Schwachniederschligen und deren Beitrag zur Gesamtdeposi-
tion. Auch die Modellierung zur chemischen Zusammensetzung des Niederschlags, also die
Aufnahmne von Aerosolpartikeln und Gasen in Tropfen, kann keineswegs als gelost an-
gesehen werden obwohl Ansitze vorhanden sind (Alheit et al. 1990, Flossmann, 1987; Tsai
et al., 1990 a, b). Vor allem gibt es nicht ausreichend Daten zur Abhingigkeit der chemi-
schen Zusammensetzung im Zeitverlauf und vom Tropfenradius, womit Modellergebnisse
iiberpriift werden kénnten.

Der Niederschlag stellt fiir atmosphirische Spurenstoffe eine oder die wichtigste Senke dar,
ist also ein wichtiger SelbstreinigungsprozeB der Atmosphire. Umgekehrt ist der Niederschlag
fiir den Boden bzw, die darauf wachsenden Pflanzen ein wichtiger Quellterm im Spurenstoff-
kreislauf, mit dem Substanzen in Okosysteme eingetragen werden, darunter auch solche, die
Pflanzennihrstoffe darstellen. In diesem Zusammenhang werden neuerdings kritische Bela-
stungen diskutiert, worunter nicht einfach Grenzwerte fiir deponierte Stoffe zu verstehen sind,
sondern wobei die deponierten Stoffe in Bezug auf die nachhaltige Verinderung des chemi-
schen Gleichgewichts im Boden und die sich ergebenden Folgen fiir die Pflanzenphysiologie
im Zusammenhang mit natiirlichen und anthropogenen Stressoren zu bewerten sind. Die
chemische Zusammensetzung des Niederschlags und deren zeitliche Veridnderung sind also
in vielfacher Hinsicht von Bedeutung. Im folgenden werden daher ausgewiihlte Probleme wie
Verbesserung und Liicken in der Sammeltechnik, Erkenntnisse zur zeitlichen Entwicklung im
Niederschlagsverlauf und ausgewihlte Fragen zur Deposition angeschnitten.

2. Aspekte der Sammeltechnik

Zum Sammeln von Niederschlag fiir die nachfolgende chemische Analyse werden Deposi-
tionssammler (wet-only-sampler) eingesetzt. In der jiingeren Vergangenheit haben sich eine
Reihe von Gesichtspunkten herauskristallisiert, die auf die chemische Zusammensetzung der
gesammelten Proben einen EinfluB haben, und die daher standardisiert werden miissen, damit
Depositionssammler einheitliche bzw. vergleichbare Ergebnisse liefern. Hier kann nur eine
Ubersicht gegeben werden:

- Offnung der Sammelfléche bei einer definierten Niederschlagsintensitit. Als Schwell-
wert wurde eine Intensitdt von 0,03-0,05mm/h empfohlen. Die Priifung zur Zeit einge-
setzter Niederschlagssensoren zeigt, daB sie nur zum Teil dieser Forderung gerecht
wird, andere Sensoren aber zu unempfindlich sind (Winkler et al., 1993 a-d). Das
Verhalten von Sensoren bei Schneefall ist noch nicht hinreichend untersucht. Es sind
jedoch inzwischen optische Sensoren verfiigbar, die ein prinzipiell besseres Erkennen
von Schneeflocken ermdglichen. Offnet ein Sensor zu spit, so gelangen die ersten,
meist hochkonzentrierten Regentropfen nicht in den Sammler; die Stoffkonzentration
in der Probe ist dann zu gering. Es wurde gefunden, daB die Konzentrationsverluste
im Mittel 15%, im Einzelfall auch 30% betragen kénnen.

- Depositionssammler sind entweder mit einem Sammeltrichter ausgeriistet, um Ver-
dunstungsprobleme zu mindern oder es werden einfache Eimer mit geniigend groBer
Auffangfliche verwendet. Trichter weisen einen Benetzungsverlust auf, der von der
Neigung der Trichterwandung, von der Benetzbarkeit des Materials und von der
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GroBe der inneren Trichteroberfliche im Verhiltnis zur Auffangfliche (Sammel-
offnung) abhiingt. Im Winter kommen unter Umstiinden Verluste infolge einer Behei-
zung des Trichters zum Schmelzen von Schnee hinzu. Bei ungiinstiger Geometrie und
schlechter Benetzbarkeit kann der Benetzungsverlust 0,25 mm Niederschlagshéhe
betragen, d.h. von Ereignissen mit solcher oder geringerer Ergiebigkeit gelangt nichts
in die eigentliche Sammelflasche. Typischerweise liegen Benetzungsverluste in der
GrioBenordnung von 0,1 mm Niederschlagshéhe.

Das im Trichter haftende Regenwasser dunstet ein, hinterliit die Inhaltsstoffe auf der
Wandung, die dann erst vom néchsten ergiebigeren Regen aufgeldst werden. Dadurch
kommt es zu einem Gedichtniseffekt und zu einer Verinderung der chemischen
Zusammensetzung der Probe durch Verschleppung des Riickstands eingedunsteter
Regentropfen. Dies ist besonders bei Ereignissen schwacher Ergiebigkeit bedeutungs-
voll. Unsere Kenntnis der Stoffkonzentration als Funktion der Ergiebigkeit ist daher
noch unvollkommen.

Die nicht sorgfiltige Wahl von Materialien zum Bau von Depositionssammlern kann
zur Kontamination fiihren. Eventuelle Gehiuseanstriche miissen frei von Metallen
sein; es darf kein Spritzwasser in die Sammel6ffnung von anderen Gehiuseteilen
gelangen usw., Isolierschiume diirfen kein NH, ausgasen, Dichtungen diirfen keine
wasserloslichen eluierbaren Substanzen enthalten usw.. Vergleichsmessungen haben
gezeigt, daB dieser Problematik in der Vergangenheit zu wenig Aufmerksamkeit
geschenkt wurde (Winkler et al. 1989, Winkler et al. 1993). Meist lassen sich der-
artige Probleme erst durch ausfiihrliche Geritevergleiche aufdecken.

Durch Entwicklung chemischer Mikroanalysen ist es in neuerer Zeit gelungen,
Analysen von Einzeltropfen vorzunehmen und eine Konzentrationszunahme mit
abnehmendem Tropfenradius nachzuweisen (Bichmann, 1992). Andererseits ist durch
Windkanal- und Freilanduntersuchungen bekannt geworden, daB sich infolge der
Geriteumstromung iiber der Sammel6ffnung Windmaxima ausbilden, die zu Sammel-
verlusten fiihren (Sevruk et al., 1991; Allerup u. Madsen, 1979). Werden aber kleine
hoherkonzentrierte Tropfen bei Wind bevorzugt iiber die Sammeléffnung hinwegge-
blasen, so wird die chemische Zusammensetzung der gesammelten Niederschlagspro-
be verfiilscht, Abschitzungen zu dem sich ergebenden Fehler liegen noch nicht vor.

In den der Hiufigkeit des Vorkommens nach zwar zahlreichen, der Ergiebigkeit oder
Intensitit nach aber unterhalb der Ansprechschwelle der Sensoren liegenden Nieder-
schldgen konnen bisher noch keine Analysen vorgenommen werden. Es sind auch
noch keine geeigneten Sammeltechniken fiir solche Schwachereignisse entwickelt
worden. Der Beitrag solcher Schwachereignisse zur Gesamtdeposition ist derzeit
unbekannt, macht aber moglicherweise 20-30% aus. Da die verfiigbaren Sammel-
techniken versagen, wird die Deposition iiber Schwachereignisse zur Zeit als
Trockendeposition interpretiert, insbesondere bei den sogenannten Bilanzverfahren,
wobei Differenzen zwischen Freilandniederschlag und Bestandsniederschlag (z.B. im
Wald) ausgewertet werden (Ulrich et al., 1979).
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- Aufgrund von Geritevergleichen ergeben sich immer noch Unterschiede, die fiir die
Hauptionen 10% vielfach iibersteigen (Winkler et al., 1993). D. h., auch fiir Nieder-
schlagsereignisse mit hinreichender Ergiebigkeit liefern verschiedene Sammlertypen
so groBe Konzentrationsunterschiede, daB man noch nicht von einer befriedigenden
Standardisierung sprechen kann.

3. Einzelereignisse und langzeitliche Entwicklung

Am Meteorologischen Observatorium Hamburg werden mit einem sogenannten Regenmonitor
elektrische Leitfahigkeit, pH-Wert und Niederschlagsmenge bzw. Intensitit seit 1976 kon-
tinuierlich aufgezeichnet. Solche Aufzeichnungen geben Einblick in den Niederschlagsprozess
und Auswaschvorginge. Von Niederschlagsereignissen mit einer Andauer zwischen 8 und 10
Stunden bei Siidwestlagen wurden mittlere Verldufe (60 Ereignisse) der o.g. Parameter
gebildet (Abb. 1). Die Intensitit dieser Frontalniederschlige (Landregen) liegt typischerweise
bei 1-2 mm/h. Der pH-Wert ist zu Beginn gering und steigt im Verlauf an um gegen Ende
wieder leicht zu sinken. Die elektrische Leitfihigkeit ist in der ersten Stunde sehr hoch, sinkt
anfangs rasch, dann allmihlich weiter ab und steigt gegen Ende wieder an. Zur Leitfdhigkeit
tragen die H*-Ionen wegen ihrer hohen Beweglichkeit iiberproportional bei; ihr Leitfahigkeits-
anteil wurde daher aus dem pH-Wert gesondert berechnet und die sogenannte Nicht-H*-
Leitfdhigkeit bestimmt, die hauptsichlich von den gelosten anorganischen Ionen gebildet
wird. Diese gelosten Ionen kénnen sowohl aus dem Aerosol als auch aus der Gasphase (z.B.
NH,, HNO,, SO,) stammen. Nach Modellrechnungen (Tsai et al., 1990) zeigen aus dem
Aerosol stammende Ionen wie Ca™ ebenfalls diesen typischen Verlauf wie die nicht-H*-
Leitfihigkeit in Abbildung 1.

Aus der nicht-H*-Leitfihigkeit und dem pH-Wert als MaB fiir die freie Sdure kann der
Siureanteil berechnet werden (Winkler, 1980), welcher den relativen Anteil freier Siure an
der Menge der geldsten anorganischen Ionen bedeutet. Dieser Siureanteil steigt im Verlauf
des Ereignisses an. Hieraus 4Bt sich schlieBen, daB wihrend des Niederschlagsereignisses
Sdure gebildet wird. Deren relativer Beitrag steigt trotz abnehmender Gesamtmenge geldster
Ionen im Verlauf des Niederschlags an. Damit 146t sich qualitativ der Verlauf der Entfernung
von Spurenstoffen aus der Atmosphire durch den Niederschlagsprozess sowie die relativen
Beitrige von Aerosol und in der Wolke gebildeter Siure (Fliissigphasenoxidation) angeben
(Abb. 2). Der relative Anstieg freier Sdure ist auch durch eine Abnahme neutralisierender
Gase wie NH, bedingt, deren Konzentration ebenfalls im Verlauf des Niederschlagsprozesses
abnimmt.

In der langzeitigen Entwicklung zeigt der pH-Wert in der Hamburger Registrierung einen
schwachen Anstieg. Dies ist einerseits bedingt durch einen Riickgang der SO,-Konzentration
aufgrund von EmissionsminderungsmaBnahmen, aber auch durch einen Anstieg der NH,-Kon-
zentration (Abb. 3). Dieser Anstieg spiegelt sich in einem Riickgang des Anteils freier Sidure
wieder. Wenn der gemessene Anstieg von NH, nicht zu einer stirkeren Neutralisation der
Saure gefiihrt hat, so liegt das daran, daB die Inhaltsstoffe im Niederschlag einen Mittelwert
iiber die untere Troposphire darstellen, die NH,-Konzentration aber den Bodenwert darstellt,
der stark von der Durchmischung der Atmosphiire gesteuert ist.
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4. Stoffdeposition durch Nebel

Wer als aufmerksamer Beobachter bei Nebel durch die Natur geht, dem fillt auf, daB es von
den Bidumen tropft. Die vom Wind getriebenen Nebeltropfchen werden an Blittern, Nadeln
und Zweigen abgeschieden, akkumulieren sich und tropfen schlieBlich zu Boden. Erste
Literaturberichte liegen schon lange vor (Marloth, 1906; Linke, 1916): Grunow (1955, 1956,
1969) und Baumgartner (1958, 1959) begannen mit Versuchen zur Quantifizierung des

sogenannten Nebelniederschlags und wiesen auf die Bedeutung fiir den hydrologischen
Kreislauf hin.

Erst im Laufe der 80er Jahre wurde mit Untersuchungen zur Stoffdeposition durch Nebel
begonnen. Wihrend erste Messungen zur Konzentration von Inhaltsstoffen bereits seit
geraumer Zeit bekannt waren (Mrose, 1966), wurden erst spiter die hohen Stofffrachten
bewuBt, die sich aus geringer Wasserdeposition in Kombination mit hohen Konzentrationen
der Nebelinhaltsstoffe ergeben (Lovett, 1974; Mohnen, 1987; Krugmann und Winkler, 1989).
Die Moglichkeit, die Stoffdeposition durch Nebelniederschlag modellmiBig zu behandeln,

zeigte die Komplexitidt dieses Vorganges und den EinfluB zahlreicher Parameter auf: Die
Stoffdeposition wird gesteuert durch

- die Nebelhiufigkeit,

- den Fliissigwassergehalt des Nebels,

- die GroBenverteilung der Nebeltropfchen,
- die Stoffkonzentration im Nebelwasser

- die Windgeschwindigkeit und

- die Hindernisgeometrie.

Vor allem die zufillige Kombination dieser Parameter bestimmt die Deposition, so da8
versucht werden muB, diese im Modell zu beriicksichtigen anstatt nur Mittelwerte der
Parameter zu kombinieren. Im folgenden wird das Verhalten einiger dieser Parameter

dargestellt, woraus sich erschliefen 1dBt, unter welchen Bedingungen der Stoffdeposition
durch Nebelniederschlag besondere Bedeutung zukommt.

4.1  Nebelhiufigkeit

Abbildung 4 zeigt die mittlere Zahl der Nebelstunden als Funktion der Hohe, woraus die
starke Zunahme der Nebelhiufigkeit oberhalb von 600m zu ersehen ist. Es ist zu bemerken,
daB als Hohe nicht die Hohe iiber NN sondern die Héhe einer Station relativ zum mittleren
Niveau des umgebenden Flachlandes gewiihlt wurde. Damit wird dem Anstieg der Wolken-
untergrenze mit zunehmendem mittleren Gelindeniveau Rechnung getragen. Die angegebene
Kurve wurde berechnet aus der beobachteten Hohenabhiingigkeit, der beobachteten Anzahl
der Nebeltage und der mittleren Andauer eines Ereignisses pro Nebeltag als Funktion der
Hoéhe (Krugmamm und Winkler, 1989).

4.2  Fliissigwassergehalt

Der Fliissigwassergehalt im Nebel bzw. auf an Bergen aufliegenden Wolken ist sehr variabel.
Im allgemeinen steigt der Fliissigwassergehalt mit zunehmender Hohe iiber der Wolkenbasis
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an (z.B. Pruppacher und Klett, 1978). An einem festen Ort zeigen sich also nicht nur
Schwankungen, die sich aus der wechselnden Luftmasse ergeben sondern auch Schwankun-
gen, die aus der Variation der Wolkenuntergrenze folgen. Abbildung 5 zeigt einen Ausschnitt
aus Fliissigwassergehaltsregistrierungen am Feldberg/Schwarzwald Juli bis Dezember 1991
(Winkler und Pahl, 1993).

Spitzenwerte des Fliissigwassergehalts erreichen nahezu 1 g/m®. Auerdem erkennt man die
stark schwankende Hiufigkeit als Funktion der Wetterlage. Bei reger Tiefdrucktitigkeit im
Herbst ist die Station oft in Wolken, im August tritt nur sporadisch Nebel auf, wenn z.B.
Cumuli den Berg kurzfristig einhiillen. Abbildung 6 zeigt die Hiufigkeitsverteilung des
Fliissigwassergehaltes iiber den Zeitraum Februar 1992 bis Oktober 1992. Niedrige Fliissig-
wassergehalte treten am hiufigsten auf, hohe Fliissigwassergehalte sind dagegen selten.

AufschluBreich ist auch die mittlere Streuung des Fliissigwassergehaltes im Verlauf einer
Stunde (Abb. 7). Prozentuale Streuungen bis etwa 50% kommen am hiufigsten vor, oberhalb
davon fillt die Haufigkeit deutlich ab, bleibt aber auf niedrigem Niveau bis zu Werten von
200% erhalten. Man muB diese Unterschiede mit Hilfe des Wolkentypus deuten. In stratifor-
men Wolken, die in weit ausgedehnten Feldern vorkommen, ist die Streuung verhiiltnismilig
gering, aber die Andauer der Episoden groB. In konvektiven Wolken ist dagegen die Streuung
des Fliissigwassergehaltes sehr groB, aber die zeitliche Andauer ist gering und ebenso die
riumliche Dichte dieser Bewolkungsart. Dennoch kénnen kurze Episoden mit hohem Fliissig-
wassergehalt viel zur Deposition beitragen, wenn sie beispielsweise mit hoher Windge-
schwindigkeit verkniipft sind.

4.3  GroBenverteilung der Nebeltropfchen

Wiihrend eines Feldexperimentes auf dem Kleinen Feldberg 1990 wurden TropfengréBenver-
teilungen im Wolkenwasser bestimmt und mittlere GréBenverteilungen fiir einzelne Klassen
des Fliissigwassergehaltes berechnet (Pahl und Winkler, 1993). Daraus lieB sich die Zunahme
des mittleren Tropfendurchmessers und des Fliissigwassergehaltes pro Tropfenklasse mit
steigendem Fliissigwassergehalt zeigen. Die in einer frilheren Version des Depositionsmodells
verwendete Parametrisierung der TropfengrioBenverteilung (nach Best, 1951) betonte grole
Tropfen zu stark. Aufgrund der Messungen konnte die Parametrisierung inzwischen verbes-
sert werden. Es ist bekannt, daB die Stoffkonzentration in Nebeltropfchen von deren GroBie
abhiingt, insbesondere zu kleinen Durchmessern hin zunimmt (Ogren et al., 1989; Noone et
al. 1992; Schell et al., 1992). Da die GroBenverteilungen zeigen, daB im GroBenbereich
kleiner als 8 pm keine bedeutenden Anteile des Fliissigwassergehaltes mehr zu finden sind,
bewirkt das AuBerachtlassen von groBenabhingigen Stoffkonzentrationen bei Depositionsrech-
nungen keine groBen Fehler.

44 Stoffkonzentration im Nebelwasser

Zum Sammeln von Nebelwasserproben wurde ein Nebelwasserimpaktor benutzt (Winkler,
1992; Schell et al., 1992). Am Beispiel der Station Feldberg/Schwarzwald wurde die mittlere
Stoffkonzentration im Nebelwasser berechnet (80 Proben) und mit Stoffkonzentrationen im
Regenwasser, gesammelt an der benachbarten MeBstation Schauinsland des Umweltbun-
desamtes, verglichen. Fiir die Hauptinhaltsstoffe NH,*, SO,%, NO; und CI' sind in Ab-
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bildung 8 die mittleren Konzentrationen von Nebel und Regen dargestellt und Konzentra-
tionsverhiltnisse angegeben. Im Nebel liegt die NH,*-Konzentration 12mal héher, die SO, -
Konzentration 6mal héher, die NO,-Konzentration 8mal hoher und die Cl'-Konzeatration
6,2mal hoher als im Niederschlag. Eine Konzentrationserhthung ist an anderen Stationen
ebenfalls festzustelsion von Aerosol und Spurengasen ab. Im Verlauf von Nebelereignissen
variiert die Stoffkonzentration nidherungsweise invers zum Fliissigwassergehalt (Fuzzi, 1985;
Schmitt, 1987). Dies ist auch aus Untersuchungen zu entnehmen, wo durch ein besonderes
Homogenisierungsverfahren die relativen Konzentrationsverliufe von Inhaltsstoffen ver-
schiedener Nebelereignisse als Funktion des Fliissigwassergehaltes dargestellt sind und die
inverse Variation der Konzentration mit dem Fliissigwassergehalt erkennbar ist. Da der
Fliissigwassergehalt mit der Hohe iiber der Wolkenbasis zunimmt, hat dies eine Konzen-
trationsabnahme der Inhaltsstoffe mit der Hohe iiber der Wolkenbasis zur Folge.

Es besteht die Frage, ob die Stoffkonzentration im Nebelwasser einem Jahresgang unterliegt.
Trigt man die Stoffkonzentration als Funktion der Jahreszeit auf, so ldBt die starke Streuung
keinen Jahresgang erkennen. Rechnet man dagegen die gemessenen Konzentrationen auf
einen einheitlichen Fliissigwassergehalt (z.B. 100 mg/m’) um und bildet anschlieBend
Monatsmittelwerte der Konzentration, so zeigt sich ein deutlicher Jahresgang. Abbildung 9
zeigt am Beispiel der Station Feldberg/Schwarzwald, daB SO, und NO, im Mai ein Maxi-
mum aufweisen. Fiir andere Stationen ist ein dhnlicher Jahresgang zu beobachten, wobei das
Maximum auch in den April verschoben sein kann. Es diirfte sich hierbei also um ein
allgemeines Phinomen handeln. Beim SO, ist die Produktion im Winter durch fehlende
Oxidantien (H,0,, O,) limitiert, im Sommer durch geringe SO,-Konzentrationen. Die Kom-
bination beider Reaktionspartner fiihrt zu dem beobachteten Friihjahrsmaximum. Die Ursache
des Friihjahrsmaximums beim NOj™ ist noch unverstanden. Der Jahresgang beider Ionen im
Niederschlag (UBA, 1993) an der Station Schauinsland zeigt ebenfalls ein Friihjahrsmaxi-
mum, allerdings liegt die SO, -Konzentration héher als die von NO,’, wiihrend im Wolken-
wasser NO, hoher konzentriert ist als SO,".

4.5 Hindernisgeometrie

Fiir die Modellrechnungen muB der Blattfliichenindex und seine Vertikalverteilung bekannt
sein, da hiervon das Wind- und Turbulenzprofil im Bestand und die Depositionswiderstinde
fiir Nebeltropfen abhingen. Es wurde ein Wald auf dem Kleinen Feldberg im Taunus aus-
gewihlt, die Stimme eines etwa 12 x 25 m groBen Areals vermessen und iiber ein Parametri-
sierungsverfahren der Blattflichenindex und dessen Vertikalverteilung abgeschiitzt. In diesem
Wald war auch zur Verifikation der Modellrechnungen eine Traufwasseranlage aufgestellt
worden, um an zwei Punkten das von den Biumen tropfende Nebelwasser zeitlich aufgeldst
zu registrieren. Uber die Ergebnisse wird weiter unten berichtet.

5. Spurenstoffdeposition durch Nebel auf einen Nadelwald
5.1 Depositionsrechnungen fiir Nebelwasser
Beispielhaft fiir zwei Bergstationen (Feldberg/Schwarzwald und GroBer Arber) wurden mit

Hilfe eines Tropfendepositionsmodells Depositionsrechnungen durchgefiihrt. Dabei wurden
als Eingangsparameter beobachtete meteorologische Daten der Jahre 1982 bis 1991 zugrunde
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gelegt. Da fiir diesen Zeitraum keine Registrierungen des Fliissigwassergehalts vorliegen,
wurde jener aus der beobachteten Sichtweite parametrisiert, wobei zur Parametrisierung
gemessene Fliissigwassergehalte und gleichzeitig beobachtete Sichtweiten zugrundegelegt
wurden (Winkler und Pahl, 1993).

Fiir die Station Feldberg/Schwarzwald wurden Vergleichsrechnungen zur Deposition durch-
gefiihrt, wobei einmal der gemessene Fliissigwassergehalt und einmal der aus der beobachte-
ten Sichtweite parametrisierte Fliissigwassergehalt zugrundegelegt wurde. Man erkennt an der
Abbildung 10, daB bei niedrigen Fliissigwassergehalten die Deposition bei Verwendung der
Fliissigwasser-Sicht-Parametrisierung in der richtigen GroBenordnung liegt, wihrend fiir hohe
Fliissigwassergehalte die Deposition um bis zu 50% unterschitzt wird.

Dies liegt daran, daB die Sicht im Wetterschliissel in Klassen verschliisselt vorliegt und fiir
jede Klasse eine mittlere Sicht angenommen werden muB. Fiir die niedrigste Sichtklasse wird
ganzjihrig ein konstanter Interpretationswert angenommen, was offensichtlich nur fiir die
Sommermonate korrekt ist. Im Herbst und im Winter treten bevorzugt niedrigere Sichtweiten
als der Interpretationswert auf, weshalb der Fliissigwassergehalt unterschiitzt wird. Die Ver-
wendung eines jahreszeitenabhingigen Interpretationswertes diirfte hier Abhilfe schaffen.

Die jahrlichen, auf einen Nadelwald deponierten Nebelwassermengen sind in Abbildung 11
dargestellt. Man erkennt ausgeprigte Schwankungen von Jahr zu Jahr, die fiir beide Stationen
auch nicht gleichsinnig variieren.

Die lokalen meteorologischen Bedingungen prigen sich in diesen Unterschieden aus. Die
mittleren Jahressummen des Niederschlags betragen am GroBen Arber 1300 mm/Jahr und am
Feldberg 1950 mm/Jahr. Die Nebelwasserdeposition betréigt somit am GroBen Arber etwa
73% und am Feldberg etwa 30% der Niederschlagsmenge. Die deponierte Nebelwassermenge
steigt mit zunehmender Hohe einer Station relativ zum umgebenden Flachland an, wie in
Abbildung 12 dargestellt.

Hier wurden fiir die Stationen Hoher PeiBenberg, Kahler Asten, Kleiner Feldberg, Wasser-
kuppe, Feldberg/Schwarzwald und GroBer Arber mit den Beobachtungsdaten des Zeitraumes
1982 bis 1991 der jeweiligen Station Depositionsrechnungen auf den gleichen Modellwald
vorgenommen. Man erkennt, daB in etwa 500-600 m Héhe iiber dem umgebenden Flachland
die Deposition beginnt, merklich zu werden, und in héheren Lagen rasch zunimmt.

Wie oben erwiihnt, wurden am Kleinen Feldberg Traufwasserregistrierungen im Herbst 1990
zur Modellverifizierung durchgefiihrt. Abbildung 13 zeigt den Verlauf der vom Modell
deponierten Wassermenge als ausgezogene Kurve und mit einem Zeitversatz von 5 Stunden
parallel dazu die registrierte Traufwassermenge an zwei MeBpunkten im Wald.

Die beiden Stationen laufen gut parallel, sowohl untereinander als auch zur Modelldeposition.
Absolut gesehen treten groBe Unterschiede auf, die daher riihren, daB der Blattflichenindex
an beiden Punkten nicht identisch ist und vom mittleren Blattflichenindex des Modells
abweicht. Der Zeitversatz von 5 Stunden zwischen Modell und Registrierung kommt dadurch
zustande, daB das gesamte Kronendach zunichst benetzt werden muB bevor das Wasser
durchtropft und von der Registrieranlage erfaBt wird. Die Dauer der Verschiebung hingt
natiirlich von den meteorologischen Bedingungen, vor allem vom Fliissigwassergehalt und
vom Wind ab.
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5.2  Depositionsrechnungen fiir Nebelinhaltsstoffe

Zur Berechnung von Stoffdepositionen muB die vom Modell errechnete deponierte Wasser-
menge mit den Konzentrationen der Inhaltsstoffe zum jeweiligen Zeitpunkt multipliziert
werden. Da hierzu keine kontinuierlichen Messungen vorliegen, wird ein Zufallsverfahren
angewandt. Dazu werden die sporadisch im Nebel analysierten Konzentrationen zunichst auf
einen einheitlichen Fliissigwassergehalt umgerechnet, um fiir eine Station einen homogenen
Datensatz zu erhalten. Diese stichprobenartigen Einzelmessungen, d.h. pro Nebelereignis
wurde nur eine Probe gesammelt, stellen die gesamte Streubreite der Konzentrationen
aufgrund unterschiedlicer Immissionen und Wetterlagen an einem MeBpunkt fiir einen
lingeren Zeitraum dar. Diese Daten werden nun in zufilliger Weise mit den Nebelereignissen
der Station, wie sie aus meteorologischen Beobachtungen vorliegen, kombiniert. Im Verlauf
eines Ereignisses wird die Stoffkonzentration invers zum Fliissigwassergehalt variiert. Es
wiirde hier zu weit fiihren, dieses Kombinationsverfahren von meteorologischen und nebel-
chemischen Daten genau zu beschreiben; Details kénnen aus Krugmann und Winkler (1989)
entnommen werden. Ein mittlerer Jahresgang fiir die SO, und NO,-Deposition durch
Wolken und Niederschlag ist in Abbildung 14 beispielhaft dargestellt. Auffallend ist die
hohere NO;-Deposition durch Nebel gegeniiber SO,7, wihrend durch Regen durchweg mehr
SO, als NO, deponiert wird.

Im Winterhalbjahr ist der Stoffeintrag durch Wolkeninterzeption auf einen Nadelwald
ungefihr doppelt so hoch, wie durch Regen. Im Sommerhalbjahr liegt die Stoffdeposition
durch Niederschlag hiher als durch Nebelinterzeption, wobei die Differenz fiir SO,~ deutlich
groBer ist als fir NO;y.

Fiir die drei Stationen GroBer Arber (GA), Feldberg/Schwarzwald (FE) und Kahler Asten
(KA) wurden mittlere Jahressummen der SO,” und NO;-Deposition fiir Nebel und Regen
berechnet (Abb. 15). Fiir die Station GroBer Arber ist die Stoffdeposition durch Nebel fiir
beide Substanzen griBer als durch Regen. Fiir den Feldberg sind beide Depositionsarten von
dhnlicher GroBenordnung. Fiir den tiefer gelegenen Kahlen Asten macht die Stoffdeposition
durch Nebel immerhin noch 30-40% der Regendeposition aus. Damit wird klar, daB Nebel-
interzeption in Mittelgebirgshochlagen einen sehr bedeutenden Eintragspfad fiir im Nebel-
wasser enthaltene Stoffe darstellt. Die Nebeldeposition unterliegt dabei stirkeren lokalen
Schwankungen als die Niederschlagsdeposition.

Es sei bemerkt, daB die Stoffdeposition durch Nebelinterzeption noch zu niedrig berechnet
wurde, weil, wie oben bereits dargestellt, fiir die Sichtklasseninterpretation ein jahreszeitlich
konstanter Wert benutzt wurde. Die Unterschitzung liegt fiir die Station Feldberg/Schwarz-
wald, fiir die Vergleichsrechnungen durchgefiihrt wurden, in der GroBenordnung von 20%.

Danksagung:

Die Arbeiten wurden vom Bundesministerium fiir Forschung und Technologie unter der
Férdernummer 07EU726 und vom Projekt Europiisches Forschungszentrum fiir MaBnahmen
der Luftreinhaltung (PEF) unter der Férdernummer 90/001/2 finanziell unterstiitzt.

Frau Dr. Bieber vom Umweltbundesamt sei fiir die Uberlassung von Daten zur Nieder-
schlagszusammensetzung der Station Schauinsland herzlich gedankt.

329



Literatur

Alheit, R.R., A.I. Flossmann, und H.R. Pruppacher (1990), A theoretical study of the wet
removal of atmospheric pollutants. Part IV: The uptake and redistribution of aerosol
particles through nucleation and impaction scavenging scavenging by growing cloud
drops and ice particles, J. Atmos. Sci., 870-887.

Allerup, P., und H. Madsen, Accuracy of point precipitation measurements, (1979), Danish
Meteorological Institute, Climatological Papers.

Béchmann, K., A. Réder, und I. Haag (1992), Short communication. Determination of anios
and cations in individual raindrops, Atmos. Environ., 1795-1797.

Baumgartner, A. (1958), Nebel und Nebelniederschlag als Standortsfaktoren am GroBen
Falkenstein (Bayerischer Wald), Forstwiss. Centralblatt, 257-272.

Baumgartner, A. (1959), Das Wasserangebbt aus Regen und Nebel sowie die Schneever
teilung in den Wildern am GroBen Falkenstein (Bayerischer Wald), Wald und
Wasser, 45-54.

Best, A.C. (1951), Drop-size distribution in cloud and fog, Quart. J. Roy. Met. Soc., 418-426.

Flossmann, A.L, H.R. Pruppacher, und J.H. Topalian (1987), A theoretical study of the wet
removal of atmospheric pollutants. Part II: The uptake and redistribution of
(NH4)2504 particles and SO2 gas simultaneously scavenged by growing cloud
drops, J. Atmos. Sci., 2912-2923,

Fuzzi, S., G. Orsi, M. Mariotti, (1983) Radiation fog liquid water acidity at a field station in
the Po valley. J. Aerosol Sci. 14, 135-139.

Grunow, J. (1955), Der Niederschlag im Bergwald, Forstwiss, Cbl., 1-64.

Grunow, J. (1956), Probleme der Niederschlagserfassung und ihre Bedeutung fiir die Wirt
schaft, Meteorol. Rdsch., 62-68.

Grunow, J., und H. Tollner (1969), Nebelniederschlag im Hochgebirge, Arch. Met. Geophys.
Bioklim., 201-228.

Krugmann, G., und P. Winkler, Abschitzung der feuchten Deposition durch Nebel aufgrund
gemessener chemischer und meteorologischer Parameter, (1989), Final Report BMFT-
Project Grant No 07431018, Teil 1.

Linke, F. (1916), Niederschlagsmessungen unter Biaumen, Meteorol. Z., 140-141.

Lovett, G.M. (1984), Rates and mechanisms of cloud water deposition to a subalpine Balsam .
fir forest., Atmos. Environ., 361-371.

330




Marloth, H. (1906), Uber die Wassermengen, welche Straucher und Baume aus treibendem
Nebel und Wolken auffangen, Meteorol. Z., 547-553.

Mohnen, V., Exposure of forests to air pollutants, clouds, precipitation and climatic varia
bles., (1987), Projekt Report EPA-Contract CR 813934-01-2 (1987a). Mountain Cloud

Chemistry Project: Wet dry and cloud deposition. Project Report EPA- Contract CR
813934-01-2 (1987b).

Mrose, H., Measurement of pH and chemical analysis of rain, snow and fog-water. Tellus,
18, (1966), 266-270.

Noone, K.J., J.LA. Ogren, A. Hallberg, J. Heintzenberg, J. Strom, H.-C. Hansson, I.B. Sven
ningsson, A. Wiedensohler, S. Fuzzi, M.C. Facchini, B.G. Arends, und A. Berner
(1992), Changes in aerosol size and phase distributions due to physical and chemical
processes in fog, Tellus, Zur Vero6ffentlichung eingereicht, 443, 489-504.

Ogren, J., J. Heintzenberg, A. Zuber, K.J. Noone, und R.J. Charlson (1989), Measurements
of the size-dependence of solute concentrations in cloud droplets, Tellus, 24-31.

Pruppacher, HR., and J.D. Klett, Microphysics of cloud and precipitation, (1978), Reidel
Publ. Comp., Dordrecht, Holland.

Schell, D., H.-W. Georgii, R. Maser, W. Jaeschke, B.G. Arends, G.P.A. Kos, P. Winkler, T.

Schneider, A. Berer, und C. Kruisz (1992), Intercomparison of fogwater samplers,
Tellus, 448, 612-631.

Sevruk, B., J.A. Hertig, und R. Spiess (1991), The effect of a precipitation gauge orifice rim
on the wind field deformation as investigated in a wind tunnel, Atmos. Environ.,

1173-1179.

Tsai, W. T., Altwicker, E.R., Asman W., Numerical simulation of wet savenging of air pol
lutants, Atmospheric env., 24A. 1990, 2473-2498.

Ulrich, B., R. Mayer, und P.K. Khanna, Deposition von Luftverunreinigungen, Schriftenreihe
Forstl. Fakultiit der Univ. Géttingen, Sauerlanders-Verlag.

Winkler, P., Observations on acidity in continental and in marine aerosols and in precipita
tion., J. Geoph. Res. 85, (1980), 4481-4486.

Winkler, P., S. Pahl, Spurenstoffeintrag in Nadelwilder durch Nebelinterzeption in Schwarz-
waldhochlagen. In: 9. Statuskolloquium des PEF, 9. - 11.3.1993, Karlsruhe.

Winkler, P., S. Jobst, und C. Harder, Meteorologische Priifung und Beurteilung von Sammel-
geriten fiir die nasse Deposition, (1989), AbschluBbericht des BMFT-Projekts, Forder-
kennzeichen 04731073, BPT-Berichte, GSF Miinchen.

Winkler, P. (1993a), Response of precipitation sensors to rain, Meteorol. Z., 35-44.

331



Winkler, P. (1993b), Principles of automatic rain detection, Meteorol. Z., 27-34.

Winkler, P., J. Riedl, und P. Lang (1993c), A threshold intensity to standardize wet deposi
tion, Meteorol. Z., 21-26.

Winkler, P., H.-W. Georgii, T. Andersson, (1993d), Vergleich der Depositionsmessungen in

der Bundesrepublik Deutschland und in der ehemaligen DDR, AbschluBbericht des
UBA-Projekts, Forderkennzeichen 10402655.

332




- 14.3
4.2
4.1
HS/em
70- 150
60 Partikeln >0,1ym 48"‘
50 . 130
Leitfahigkeit [uS/cm]
401 7
30N e —
nicht-H+ Leitf.[gS/em]
20~ -
10 -140
Sédureanteil [%] %
R R R e - 30
2 420
mm/h
T T T TN e -
Intensitat [mm/h]
0 1 1 | 1 l | ! l I
0 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11
Zeit [h]

Abb. 1: Mittlere Verliufe von pH-Wert, el. Leitfihigkeit, Siureanteil, im Niederschlag und Niederschlagsintensitit
von Ereignissen mit mehr als 8 Stunden Dauer.
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Abb. 4: Mittlere Hiufigkeit von Nebel als Funktion der Hohe relativ zum umgebenden Flachland.
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Abb. 11: Jahressummen der durch Nebelinterzeption auf einen Nadelwald deponierten Wassermengen (Feldberg/
Schwarzwald und GroBer Arber, Bayerischer Wald).
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Abb. 12: Hohenabhéngigkeit der Jahressummen der auf einen Nadelwald durch Nebel deponierten Wassermengen
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Abb. 13: Vergleich von modellierter und beobachteter Wasserdeposition durch Nebelinterzeption auf einen Nadel

wald.
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Abb, 14: Mittlerer Jahresgang der Sulfat bzw. Nitratdeposition durch Nebel und Niederschlag (Feldberg, Schwarz
wald).
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Abb. 15: Jahressummen der Sulfat und Nitratdeposition durch Nebel und Niederschlag an den Stationen GA: GroBer
Arber, FE: Feldberg, KA: Kahler Asten.
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Fernerkundung stratosphérischer Spurenstoffe und Ozonproblematik
in hohen nérdlichen Breiten

Herbert Fischer
Institut fiir Meteorologie und Klimaforschung (IMK)
Kernforschungszentrum/Universitat Karlsruhe

Die Abnahme des Ozons in einer vertikalen atmospharischen Saule ist heute im
globalen MaBstab unbestritten, obwohl in den letzten Jahren eine Zunahme des
tropospharischen Ozons beobachtet wurde. Eine zusammenfassende Analyse von
bodengebundenen Messungen, Sondenaufstiegen und Satellitendaten hat ge-
zeigt, daB die Ozonabnahme in der Stratosphére stark von der geographischen
Breite abhangt. Die Wissenschaftler sind sich einig, daB dieser Effekt nicht allein
durch katalytische Prozesse der homogenen Gaschemie erklart werden kann. Die
Zunahme der Fluorchlorkohlenwasserstoffe in der Atmosphare sollte in dieser
Hinsicht nur zu einer relativ langsamen Abnahme der Ozonkonzentration in der
oberen Stratosphare filhren. Durch die Entstehung des sogenannten "Ozon-
lochs” Gber der Antarktis in den 80er Jahren ist deutlich geworden, daB in erster
Linie heterogene chemische Prozesse in der unteren Stratosphére fur diese relativ
raschen Veranderungen verantwortlich sind. Auch die prinzipiellen Unterschiede
zwischen den Polargebieten der Nord- und Sidhemisphaére sind verstanden.

Neue Aspekte der Ozonproblematik sind durch Stolarski (1991) in die wissen-
schaftliche Diskussion eingebracht worden. Die betrachtliche Abnahme des
Ozonsaulengehalts in mittleren nérdlichen Breiten in Hohe von 8 % pro Dekade
kann bis heute noch nicht stichhaltig erklart werden. Eine Mdglichkeit, dieses
Phinomen zu verstehen, ist der Transport von Luftmassen mit gestorter Chemie
aus dem arktischen Polarwirbel in mittleren Breiten, wo durch das wesentlich ho-
here Angebot an UV-Strahlung photochemische Prozesse eine gréBere Rolle spie-
len kénnen. Andere Anséatze fur ein Verstandnis dieser Ozonabnahme stitzen
sich auf heterogene Prozesse an der Oberflache von Aerosolpartikeln ab. Zweifel-
los sind sowohl verstarkte experimentelle Anstrengungen als auch umfassendere
Modellierungsaktivitaten in der Zukunft notwendig, um die anthropogenen Ver-
dnderungen in der Atmosphére besser zu verstehen.

Aus der beschriebenen wissenschaftlichen Problematik lassen sich Anforderun-
gen an kiinftige Atmosphéarenexperimente definieren. Diese sind

1. simultane Messungen von ganzen Spurengasfamilien in demselben Luftvolu-
men und zum selben Zeitpunkt.

DWD-Broschiire: 100 Jahre Meteorologisches Observatorium Potsdam

343



2. Messungen, die zu jeder Tageszeit durchgefihrt werden kénnen, und
3. groBraumige bis globale Erfassung von atmosphérischen Parametern.

Alle diese Anforderungen lassen sich ohne weiteres verstehen, wenn beriicksich-
tigt wird, daB chemisch miteinander reagierende Spurengase gleichzeitig und
insbesondere auch in der Polarnacht erfaBt werden missen, und daB die raumlich

und zeitlich inhomogenen Verteilungen fur detaillierte Analysen benétigt wer-
den.

Zur Erfassung globaler MeB3daten eignet sich am besten die Methode der Ferner-
kundung. Die optischen Eigenschaften der Spurengase kénnen dabei benutzt
werden, mit Hilfe von hochauflésenden Spektrometern die raumliche Verteilung
der atmosphérischen Konstituenten zu bestimmen. Unter mehreren méglichen
Spektrometertypen erflllen Fouriertransformations-Spektrometer die genannte
MeBaufgabe besonders gut. Sie liefern innerhalb weniger Sekunden ein soge-
nanntes Interferogramm, aus dem mit einer schnellen Fouriertransformation ein
hochaufgel6stes, breitbandiges Spektrum mit den "Fingerabdriicken” (d.h. mole-
kilspezifischen Cluster von Spektrallinien) vieler Spurengase berechnet wird. Aus
diesem Grund hat das Institut fir Meteorologie und Klimaforschung mehrere
neuartige MIPAS (Michelson Interferometer fur passive atmosphérische Sondie-
rung) - Experimente entwickelt (Fischer 1992). MIPAS eignet sich zur Messung von
mehr als zwanzig atmosphérischen Spurengasen durch die simultane Erfassung
des gesamten Spektralbereichs des mittleren Infrarots.

Bislang sind drei verschiedene MIPAS-Experimente zum Einsatz gekommen. Ein
bodengebundenes, auf die Sonne ausgerichtetes Instrument wird seit Anfang
1990 periodisch zur Erfassung von Siulengehalten von vielen Spurengasen in Ki-
runa/Nordschweden benutzt. Das MIPAS-Ballonexperiment basiert auf einer ge-
kihlten Gerateversion und erméglicht damit die Messung der aus der Atmospha-
re emitterten Infrarotstrahlung. Der erste Ballonflug wurde im Mai 1989 von
Aire-sur-L’Adour/Sudfrankreich aus durchgefiihrt. Inzwischen fanden vier erfolg-
reiche Ballonfliige, u.a. auch im arktischen Bereich, statt. Das gek(hlte MIPAS-
Flugzeugexperiment ist seit dem Winter 1991/92 in einer Reihe von Fliigen in
mittleren und hohen nérdlichen Breiten eingesetzt worden.

Die Messungen der zeitlichen und rdumlichen Verteilung von vielen Spurengasen
mit den verschiedenen MIPAS-Experimenten hat zu einer Reihe von wichtigen Er-
gebnissen gefihrt, auf die hier im einzelnen nicht eingegangen werden kann. Je-
doch sollen ein paar zusammenfassende Anmerkungen zu den erzielten Ergeb-
nissen im folgenden gemacht werden.

Die bodengebundenen Messungen von verschiedenen Spurengasen in Nord-
schweden zeigen deutlich, ob die erfaBte Luftmasse sich innerhalb oder auBer-
halb des Polarwirbels befand. Durch die groBraumigen Absinkvorgarge im Polar-
wirbel ist der zugehérige Saulengehalt von Spurengasen mit einem Maximum des
Mischungsverhéltnisses in der Stratosphare merkbar erhdht. Ein niedriges Ver-
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haltnis der stratosphérischen Saulengehalte der Spurengase HCl und HF im Polar-
wirbel weist auf heterogene chemische Prozesse hin, da beide Gase aus densel-
ben Quellen stammen und nur HCl in der Atmosphére durch heterogene Reaktio-
nen abgebaut wird (Adrian et al. 1993).

Die MIPAS-Ballonmessungen haben zu neuen Erkenntnissen Uber die Verénde-
rungen der Reservoirgase in der unteren Stratosphére im arktischen Polarwirbel
gefiihrt. Es zeigte sich, daB das in diesen Héhenschichten verfigbare Chlor im
Frithjahr weitgehend in der Verbindung CIONO; gespeichert ist und damit nicht
unmittelbar ozonzerstérend wirksam werden kann (Oelhaf et al. 1993).

Eine groBe Schwierigkeit bei der Beurteilung, ob Ozonanderungen auf chemische
Prozesse zuriickzufithren sind, ist haufig die Trennung von dynamischen und che-
mischen Vorgdngen in der Atmosphére. Aus den Messungen des MIPAS-
Flugzeugexperiments im Winter 1991/92 ergaben sich in dieser Hinsicht interes-
sante Erkenntnisse. In Figur 1 sind die Saulengehalte der Spurengase Ozon und
Salpetersaure fur eine Reihe von MeBtagen gegeneinander aufgetragen. Es zeigt
sich eine lineare Korrelation fiir viele Messungen, d.h. in diesen Fallen werden die
Gasverteilungen nur durch dynamische Vorgénge gesteuert, da die O3- und
HNO3-Chemie stark unterschiedlich sind (Blom et al. 1993). MeBpunkte, bei de-
nen ein wesentlich anderes Verhéltnis der beiden Saulengehalte vorliegt, weisen
deshalb auf verédnderte chemische Bedingungen hin. Sicherlich missen solche Er-
gebnisse auch kinftig sehr sorgfaltig unter Beriicksichtigung der MeBfehler dis-
kutiert werden, aber sie stellen wichtige Ansatze flr eine Weiterentwicklung der
Ozonforschung dar.

Ein Ziel fur die zweite Halfte der 90er Jahre ist der Einsatz eines MIPAS-
Experiments auf einem Satelliten. Die Europaische Weltraumbehérde hat einen
MIPAS-Experimentvorschlag des IMK im Jahr 1988 aus einer gréBeren Anzahl von
Vorschlagen ausgewahlt und entwickelt nun das MIPAS-Experiment far einen
Mitflug auf der 1. européischen Plattform ENVISAT-1. Die damit erfaBbaren glo-
balen Spurengasverteilungen lassen einen qualitativen Sprung gegeniber den
bisher gemessenen Parameterverteilungen erwarten.
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