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Zusammenfassung

Die Reaktion der bodennahen Luftstrémung auf Anderungen der Rauhigkeit sowie op-
tischer und thermischer Eigenschaften einer nahezu ebenen Oberfliche wird mit Hilfe
numerischer Simulationen untersucht. Die physikalischen Prozesse, die die Entwicklung
interner Grenzschichten bestimmen, werden eingehend beschrieben. Insbesondere wer-
den untersucht: die Bedeutung der turbulenten Diffusion bei .der Entwicklung interner
Grenzschichten, die Reaktion des turbulenten Austauschkoeffizienten auf Anderungeh
der Bodeneigenschaften, der Einflufl des Druckfeldes auf die bodennahe Stromung strom-
auf von einer Rauhigkeitsdnderung, der Haushalt der turbulenten kinetischen Energie
innerhalb einer internen Grenzschicht, die Entwicklung interner Massengrenzschichten,
der Aufbau interner Grenzschichten in einer nichtneutral geschichteten Atmosphiére, die
horizontale und vertikale Ausdehung von Nachlaufgrenzschichten stromab von isolier-
ten Rauhigkeitsstreifen, das Verschmelzen mehrerer interner Grenzschichten sowie die

Entwicklung einer einhiillenden internen Grenzschicht.

Auf der detaillierten Untersuchung der horizontal inhomogenen, bodennahen Luftstro-
mung aufbauend, wird ein Verfahren zur Berechnung raumlich gemittelter, bodenna-
her Impuls-, Energie- und Stoffflilsse in einem gréflerskaligen Stromungsmodell entwik-
kelt, das die Inhomogenitit einer Oberfliche nicht aufzuldsen gestattet. Ferner wird
die Groflenordnung der sogenannten mesoturbulenten Transporte abgeschétzt, also der
Transporte, die durch Luftbewegungen hervorgerufen werden, die sich nicht als Mi-
kroturbulenz erfassen lassen und deren charakteristische Ausdehnung kleiner als die

Gittermaschenweite eines numerischen Modells ist.



Summary
The atmospheric surface layer over inhomogeneous terrain

The response of the atmospheric surface-layer flow to changes in roughness, optical
and thermal conditions of an almost flat surface are investigated by use of numerical
simulations. The physical processes, which dominate the development of internal boun-
dary layers, are described in detail. Attention is foccussed on: the role of turbulent
diffusion in the development of internal boundary layers, the respond of the eddy visco-
sity to changes of surface conditions, the influence of pressure on the surface-layer flow
upstream of a change in roughness, the budget of turbulent kinetic energy within an
internal boundary layer, the development of internal boundary layers of constituents,
the horizontal and vertical extent of wakes downstream of isolated roughness strips,
the blending of multiple internal boundary layers, and the development of enveloping

internal boundary layers.

Based on the detailed investigation of the horizontally inhomogeneous surface-layer flow,
a method for computation of spatially-averaged surface fluxes of momentum, energy,
and constituents in a larger scale model, which does not resolve the inhomogeneity of
the surface, is developed. Furthermore, the magnitude of the so-called mesoturbulent
transports, i.e., transports originated by motions at scales larger than micro turbulence,

but smaller than the grid size of a numerical model, are estimated.
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1. Einleitung

Wie jede Stromung viskoser Fliissigkeiten iiber festen Oberflichen, so bildet auch die At-
mosphire eine Grenzschicht aus, eine Schicht, in der die Wechselwirkung der Strémung
mit der Oberfliche die Struktur der Strémung wesentlich mitbestimmt. Im Vorder-
grund der folgenden Betrachtungen steht die wenige Dekameter michtige, bodennahe
Grenzschicht, die sich gegeniiber der gesamten Grenzschicht der Atmosphire dadurch
auszeichnet, dafl der Einfluf} der durch die Erdrotation bedingten Coriolisbeschleunigung
in vielen Anwendungsfillen vernachlissigt werden kann. Die bodennahe Luftstrémung
dhnelt daher technischen Grenzschichtstrémungen iiber unbewegten Oberflichen, so
daf} einige der im folgenden vorzustellenden Forschungsergebnisse auch fiir technische

Strémungen gelten.

Die bodennahe Grenzschicht wird vor allem unter zwei Gesichtspunkten untersucht.
Zum einen ist die bodennahe Atmosphére der unmittelbare Lebensraum des Menschen.
Ein Teil der téglichen Wettervorhersage ist tatsichlich eine Vorhersage der bodennahen
Atmosphire, wie z.B. die Vorhersage der Frostbildung, des Taueinsatzes, des Nebels
sowie der Minimum- und Maximumtemperaturen. Die bodennahe Ausbreitung von
Schadstoffen und Larm sowie die Ablagerung von Schadstoffen auf die Erdoberfliche
wird erheblich durch die bodennahe Luftstrémung beeinflufit. Die Boigkeit des Win-
des muB bei der Konstruktion von schwingungsfihigen Bauwerken wie Briicken und
Schornsteinen mit beriicksichtigt werden. Ahnliches gilt fiir die Nutzung der Windener-
gie durch Windkraftanlagen. Zum anderen kommt der bodennahen Grenzschicht eine
besondere Bedeutung bei der Betrachtung der Dynamik der grofirdumigen Zirkulation
der Atmosphéire zu. Die horizontalen Unterschiede der bodennahen Warmestréme re-
gen Luftzirkulationen an. Zudem wird nahezu der gesamte Wasserdampf, der in die
Atmosphiére gelangt, durch die bodennahe Luftschicht in die Atmosphére transportiert.
Immerhin stellt der mit Verdunstung und Kondensation einhergehende Umsatz von
latenter Wérme gut achtzig Prozent des Gesamtantriebes der atmosphérischen Zirkula-
tion dar. Ferner werden etwa fiinfzig Prozent der kinetischen Energie der Atmosphére
in der gesamten Grenzschicht dissipiert und davon der grofite Teil in Bodenndhe. Die
bodennahe Luftstrémung beeinflufit also direkt die Lebensbedingungen des Menschen
und indirekt, indem sie die grofirdumige Strémung sozusagen als untere Randbedingung

mitbestimmt.

Die theoretische Beschreibung der bodennahen Luftstrémung gilt als grofitenteils gesi-

chert fiir den Idealfall einer stationiren Strémung iiber einer horizontal homogenen
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Oberfliche. Dieser stationire Zustand wird oft als Gleichgewicht der bodennahen
Stromung mit der Erdoberfliche bezeichnet. Abgesehen von den Ozeanen, sind Ge-
biete, die iiber weite Entfernungen eine homogene Erdoberfliche aufweisen, selten, aber
in der Regel lassen sich stets mehr oder weniger grofie Flichen identifizieren, die in sich
als homogen gelten kénnen. Daher stellt sich die Frage, unter welchen Voraussetzungen
sich die Strémung zumindest niherungsweise im Gleichgewicht mit der Erdoberfliche
befindet und wie die Abweichung der Strémung vom Gleichgewicht beschrieben werden

kann.

Im allgemeinen ist die bodennahe Grenzschicht turbulent. Die typische Zeit fiir die tur-
bulente Durchmischung der bodennahen Atmosphire betrigt nur wenige Minuten, oft
nur wenige Sekunden. Daher steht die bodennahe Strémung im Falle langsamer Ande-
rungen des Erdbodens, wie zum Beispiel wihrend der tageszeitlichen Erwirmung des
Bodens durch die Sonnenstrahlung, in einem quasistationiren Gleichgewicht mit der
Erdoberfliche. Fiir die meisten Anwendungen kann die bodennahe Atmosphire also
als quasistationdr betrachtet werden. Deswegen wird im folgenden lediglich die Reak-
tion einer quasistationsren, bodennahen Luftstrémung auf unterschiedliche Oberflichen

betrachtet - ein ProzeB, der vielfach auch als lokale Advektion bezeichnet wird.

Erste experimentelle und theoretische Untersuchungen der lokalen Advektionsprozesse
wurden in der Mitte der 50er Jahre durchgefiihrt; numerische Simulationen wurden
Ende der 60er Jahre begonnen. Im Vordergrund der bisherigen Untersuchungen stand
die Reaktion der bodennahen Strémung auf eine stufenartige Anderung der Rauhig-
keit oder der Temperatur. Sowohl die analytischen wie auch die numerischen Modelle
basieren - abgesehen von sehr wenigen Ausnahmen - auf der Annahme, daf} die Ande-
rung der bodennahen Luftstrémung im wesentlichen durch die Wechselwirkung zwischen
horizontaler Advektion und vertikaler turbulenter Diffusion beschrieben werden kann.
Erstaunlicherweise wurde der eigentliche Prozef} der vertikalen turbulenten Diffusion we-
nig studiert. So wurde relativ spét entdeckt (in numerischen Experimenten erst Ende
der 80er Jahre), daf} sich die turbulente Vermischungsfihigkeit nur sehr langsam auf eine
neue Oberfliche einstellt. Auch die Auswirkung der Inkompressibilitéat der bodennahen
Stromung auf die lokale Advektion fand wenig Beachtung. Ebenfalls wenig bekannt
ist die komplexe Dynamik einer nichtneutral geschichteten Strémung, die auf Anderun-
gen nicht nur der Rauhigkeit, sondern auch optischer und thermischer Parameter wie
Albedo, Emissionsvermdgen, thermische Trigheit und Verdunstungsfahigkeit, reagiert.

Ferner wurde die bodennahe Strémung iiber mehrfachen, stufenartigen Anderungen der
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Oberflicheneigenschaften bisher kaum erforscht.

Im folgenden werden daher Ergebnisse neuerer Forschung zu den eben erwihnten Pro-
blemen zusammengetragen. Diese Ubersicht ist in vier Teile gegliedert. Das Kapitel 2
liefert eine Skizze der horizontal homogenen, bodennahen Strémung. Im Kapitel 3 wer-
den Modellvorstellungen zur Beschreibung der bodennahen Strémung iiber inhomogenen
Oberflichen entwickelt. Der Begriff der "inhomogenen Oberfliche” wird niher erldutert,
verschiedene Ansétze zur Berechnung der turbulenten Fliisse in der horizontal inhomo-
genen Stromung werden vorgestellt und miteinander verglichen. Auflerdem wird an
einem Beispiel gezeigt, wie die Bewegungsgleichungen fiir die bodennahe Luftstrémung
numerisch gelost werden kénnen. Gegenstand des Kapitels 4 ist die lokale Advektion in
einer neutral geschichteten, bodennahen Atmosphire. Der Begriff der internen Grenz-
schicht wird hier definiert. Im Vordergrund des Kapitels 4 steht die Untersuchung des
Einflusses der vertikalen Diffusion und des Druckfeldes auf die lokale Advektion. Zudem
wird der Haushalt der turbulenten kinetischen Energie in einer internen Grenzschicht
kurz umrissen und untersucht, wie die interne Grenzschicht iiber mehrfachen Anderun-
gen der Bodenrauhigkeit beschrieben werden kann. Zum Schlufl des Kapitels wird die
lokale Advektion passiver, nichtreaktiver Luftbeimengungen dargestellt. Im Kapitel 5
wird die lokale Advektion von Impuls und Energie in einer nichtneutral geschichteten, .
bodennahen Atmosphére betrachtet, also insbesondere die internen Geschwindigkeits-,
Temperatur- und Feuchtegrenzschichten iiber einfachen und iiber mehrfachen Anderun-
gen der Oberflicheneigenschaften. Ferner wird an einem Beispiel die Entwicklung der

vertikalen Warmefliisse iiber einer inhomogenen Oberfliche gezeigt.

Da, wie bereits anfangs bemerkt, die physikalischen Prozesse in der bodennahen Grenz-
schicht auch die grofiriumige Dynamik der Atmosphire beeinflussen, muf} die detailierte
Beschreibung der lokalen Advektion in eine Parameterisierung fiir gréflerskalige Modelle
einflieflen, die diese Prozesse nicht direkt berechnen kénnen. Daher werden im letzten
Kapitel 6 die Moglichkeiten einer solchen Parameterisierung erkundet. Dies betrifft die
Parameterisierung flichengemittelter Wirme- und Impulsfliisse sowie die Abschétzung
der Transporte durch Luftbewegungen, die sich nicht als Mikroturbulenz erfassen las-
sen und deren charakteristische Ausdehung kleiner als die Gittermaschenweite eines

groferskaligen Modells ist.



2. Die bodennahe Strémung iiber homogenen Oberflichen

2.1 Die Grundgleichungen

Die bodennahe Luftstrémung wird als voll turbulente Strémung iiber einer festen,
ebenen Oberfliche betrachtet. Unter "voll turbulent” wird hier verstanden, daf die
Reynoldszahl und die Rayleighzahl - jeweils bezogen auf die Michtigkeit der gesamten
atmosphérischen Grenzschicht - weit iiber den kritischen Werten liegen, die den Ein-
satz der Turbulenz kennzeichnen. Der Einfachheit halber wird angenommen, daf die
Strémung stationir sowie in einer horizontalen Richtung homogen ist, eine zweidi-
mensionale Rechnung also ausreicht. Die Gleichungen fiir die Erwartungswerte der
Zustandsvariablen der bodennahen Atmosphire lauten dann (siehe z.B. Lumley und

Panofsky, 1964, S.63):

ou oW

o T =0 (2.1.1a)

oU oU Ouu Ouw 1 8P U o*U
Vo " Wor " 52 T8 = mmaa Y (amaz + azaz)

ow oW OGuw Oww  10P @,,.+ W PwW 5011
Y 3:53a:+3z32 (2.1.1¢)

(2.1.1b)

Uaa: +W6z + Oz + 0z —_p—og—gQ_o;
90 00 oub Owd 520 00
Vo " War T T8, =X (amam + azaz) (2.1.1d)
9Q  ,0Q dug owg_  (0'Q Q
UVar Y VW% T8z T 82 ~ %\ 320s T 5702 (21.1¢)

¢ und z bezeichnen die horizontale und vertikale Koordinate. U, W, ©®, ©, und Q
stehen fiir die Erwartungswerte der horizontalen und vertikalen Geschwindigkeit, der
potentiellen und der virtuellen potentiellen Temperatur sowie der spezifischen Feuchte.
u, w, § und ¢ sind die entsprechenden Fluktuationen, die als Differenz zwischen ak-
tuellem Wert und Erwartungswert aufzufassen sind. uw, uu, ww, uf, wl, Tq und Wq
kennzeichnen die entsprechenden Auto- und Kreuzkovarianzen. Diese Grofien werden
im folgenden auch turbulente (kinematische) Impuls-, Temperatur- und Feuchtefliisse
genannt. Mit P ist der Erwartungswert des hydrodynamischen Druckes bezeichnet.
v ist die molekulare kinematische Zahigkeit und x: beziehungsweise x, sind die mo-
lekulare Temperatur- und Wasserdampfdiffusivitdt. Die obigen Gleichungen wurden
aus den Navier-Stokesschen Bewegungsgleichungen, der Entropiebilanz und der Konti-
nuitdtsgleichung durch eine Linearisierung beziiglich thermodynamischer Prozesse - die
sogenannte Boussinesq-Néherung - gewonnen. Die Luftdichte pq und die virtuelle po-

tentielle Temperatur @, definieren den hydrostatischen, unbewegten Grundzustand der
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bodennahen Atmosphére, beziiglich der die Linearisierung vorgenommen wurde. Eine
exakte Herleitung der Boussinesq-Linearisierung mit Hilfe der Stérungsrechnung wurde
von Malkus (1964) vorgestellt. Eine mehr anschauliche Interpretation dieser Ndherung
ist zum Beispiel bei Lumley und Panofsky (1964) oder Dutton (1986) zu finden.

Die obigen Gleichungen enthalten noch weitere Niherungen. Zum einen werden die
Wirmequellen, die durch Phasenfliisse des Wassers hevorgerufen werden, nicht beriick-
sichtigt. Auch die Strahlungsfluldivergenz wird vernachlassigt, da hier nur die Stré-
mungssituationen betrachtet werden, in denen die Advektion die dominierende Rolle
spielt. Die durch Strahlungsfluldivergenzen bewirkte Abkiihlung der bodennahen At-
mosphére w1rd nur in der néchtlichen, stabil geschichteten Atmosphére bei geringen
Windgeschwindigkeiten im Vergleich zu anderen Wérmequellen wichtig. Eine solche

Wetterlage ist also von der folgenden Betrachtung ausgeklammert.

Fir den Fall einer horizontal homogenen Strémung liefert die Integration der Gleichun-
gen 2.1.1a-e unter den Nebendingungen, dafl die mittlere Vertikalgeschwindigkeit und

die turbulenten Fliisse am Erdboden verschwinden

W(z)=0 (2.1.2a)
ww(z) = V%—Z — u? (2.1.2b)
1 0P 0,

oy [[_10P 5l
ww(z) /( o0 O geuv) dz + const (2.1.2¢)
— 00

w0(z) —Xt? + Ho (212d)

0
wq(z) = —7@33— + Ey ) (2.1.2¢)

Die Integrationskonstanten u., Hyo und Ej sind die Schubspannungsgeschwindigkeit so-
wie der Temperatur- und Wasserdampfllufi an der Erdoberfliche.} Da in hinreichend
grofien Hohen iiber dem Boden (siehe folgende Abschnitte) die molekularen Fliisse
gegeniiber den turbulenten vernachlissigbar klein werden, folgt aus den Gleichungen

2.1.2a-e, dafl in hinreichend grofien Hohen die turbulenten Fliisse konstant bleiben.

Die Hohenkonstanz turbulenter Fliisse gilt in der horizontal homogenen, bodennahen
Atmosphére nur niherungsweise. Zum einen bewirkt die Coriolisbeschleunigung im

Zusammenspiel mit einem grofiriumigen, horizontalen Druckgradienten eine vertikale

! Ublicherweise werden der nach oben gerichtete Temperatur- und Wasserdampf-
flul und der nach unten gerichtete Impulsflul positiv gerechnet.
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Impulsflufidivergenz, zum anderen ist die Grenzschicht der Atmosphire aufgrund des
Tagesganges der solaren Strahlung sowie der nichtlichen Ausstrahlung nicht stationir.
Bei einfachen Abschétzungen der Giiltigkeit der Grenzschichtgleichungen 2.1.2a-e (siehe
zum Beispiel bei Lumley und Panofsky, 1964, S. 100 ff.) wird davon ausgegangen,
dafl die vertikale Impulsfludivergenz in der horizontal homogenen Grenzschicht der
Atmosphére héchstens 1072 m/s? betrigt, da auch die Coriolisbeschleunigung und die
Beschleunigung durch grofiriumige, horizontale Druckgradienten im allgemeinen nicht
grofler sind. Demnach kann erwartet werden, dafl die Héhe, bis zu der der turbulente Im-
pulsfluBl sich nur um 10% des Bodenwertes verringert hat, etwa bei hconst ~ 100[s? /m]u?
liegt. Typische Werte fiir 2 sind 0.1-1 m?/s?, so da$f die bodennahe Luftschicht, in der
der turbulente Impulsflufl als nahezu héhenkonstant gelten kann, bis in etwa 10-100 m
reicht. Ahnliche Werte ergeben sich fiir die Héhe, bis zu der sich der vertikale Tem-
peraturflul nur um etwa 10% é&ndert, wenn angenommen wird, dal die Erwirmung
der atmosphérischen Grenzschicht typischerweise 3°C pro Stunde betrigt, wihrend der
Fluf fiihlbarer Warme an der Erdoberfliche zwischen 100 und 500 W/m? liegt. Eine um-
fassendere Abschidtzung der vertikalen Méchtigkeit der bodennahen Atmosphire, also
der Schicht nahezu hohenkonstanter Impuls-, Temperatur- und Feuchtefliisse folgt im
Abschnitt 2.6.

2.2 Das logarithmische Windprofil

Die Gleichungen 2.1.4a bis d kdénnen nicht gelost werden, bevor nicht weitere Glei-
chungen fiir die turbulenten Fliisse bereitgestellt oder die turbulenten Fliisse und die
mittleren Zustandsgréfen miteinander verkniipft werden. Dies gelingt auf verschiedenen
Wegen. So kann versucht werden, den Prozel des turbulenten Transportes direkt oder
durch Analogschliisse zu modellieren, oder versucht werden, die Struktur der turbulen-
ten Stromung qualitativ zu erfassen. Der letztere Weg ist der der Ahnlichkeitstheorie,
die sich bei der Beschreibung horizontal homogener Stromungen bewéhrt hat und hier

diskutiert wird. Der erstere Weg wird im Abschnitt 3.2 vorgestellt.

Anfang der 1930er Jahre hat L. Prandtl (siehe in Rotta, 1972, S.151 ff.) eine Ahn-

lichkeitshypothese fiir wandnahe Strémungen, das sogenannte Wandgesetz, formuliert.

6



Prandtl fordert, dafl innerhalb eines Gebietes, das auf einer Seite von einer Wand be-
grenzt wird und dessen Dicke klein gegen die Abmessungen des ganzen Strémungsge-
bietes ist, die mittlere Geschwindigkeit U nur durch u,, v und z bestimmt wird. Die

Struktur der turbulenten wandnahen Strémung wird also durch

v_ (“*z) (2.2.1)

U x v

beschrieben. In hinreichend grofilem Abstand von der Wand - etwa wu.z/v > 70 - wird
der molekulare Impulsflufl gegeniiber dem turbulenten vernachlissigbar klein, so daf in
guter Niherung —uw = u? gilt. Eine Aussage iiber das mittlere Geschwindigkeitsfeld
wird durch wiederholtes Differenzieren der Gleichung 2.2.1 nach der Hhe gewonnen,

das auf

o ( U ) n gnf
azn "\ W o(*z)n
fithrt. Soll das Geschwindigkeitsfeld in hinreichend grofilen Abstinden von der Wand,

in der ja u. und 2z die einzigen unabhingigen Variablen sind, dem Ahnlichkeitsgesetz

(2.2.2)

gehorchen, so miissen sdmtliche Differentialquotienten von der Zihigkeit unabhéngig
sein. Dies wird durch

oU  u.

— = — 2.2.3

0z Kz ( )
erfilllt. x ist eine universelle Konstante, die sogenannte von Kirmansche Konstante -

benannt nach Th. von Kérmén, einem Kollegen Prandtls.

k = 0.4 wird héufig akzeptiert, wenngleich die Diskussion iiber den ”richtigen” Wert
einen breiten Raum in der Literatur einnimmt. Zum Beispiel haben Messungen von
Businger et al. (1971) x ~ 0.35 ergeben. Wieringa (1980) zeigte, daBl dieser allge-
mein als sehr niedrig eingeschitzte Wert auf Stérungen der Windmessungen durch den
Geratetrager zuriickgefithrt werden kann und daf bei entsprechender Korrektur dieser
Storungen k ~ 0.41 erhalten wird. Der in jiingster Zeit von Oncley et al. (1990) auf
einer Konferenz vorgeschlagenene, empirisch ermittelte Wert « ~ 0.364 wurde ebenfalls
heftig diskutiert. Die einzige dem Autor bekannte deduktive Theorie der wandnahen,
turbulenten Strémung von Malkus (1956) liefert £ ~ 1/3. Roth (1972) erhélt aus theo-
retischen Uberlegungen zur spektralen Verteilung der Energiedichte der Windfluktua-
tionen x = 0.395; dieser Wert hangt allerdings von anderen empirischen Konstanten ab,
insbesondere dem Verhiltnis der Wellenzahl maximaler spektraler Energiedichte zum

Wandabstand.

Integration der Gleichung 2.2.3 fithrt auf das bekannte logarithmische Windprofil:

A I R (2.2.4)
'LL... K Zo



Die Integrationskonstante zp wird als Rauhigkeitslinge bezeichnet, da aus Beobachtun-
gen des normierten, mittleren, vertikalen Windprofils bekannt ist, daB zy sich mit der

augenscheinlichen Rauhigkeit einer Oberfliche dndert.

2.3 Die Rauhigkeitslinge

Ob eine Oberfliche der bodennahen Strémung als mehr oder weniger rauh erscheint,
hingt vom Strémungszustand der bodennahen Atmosphire selbst ab. Eine Oberfliche
gilt als aerodynamisch glatt, wenn sich an der Fliche eine homogene Luftschicht aus-
bildet, in der die Viskositét der Luft den Impulstransport bestimmt. Diese sogenannte
viskose Unterschicht reicht in der turbulenten bodennahen Atmosphére nur wenige Mil-
limeter hoch. An einer aerodynamisch rauhen Oberfliche wird der Impulstransport
aus der Strémung wesentlich durch den Formwiderstand der Rauhigkeitselemente - dies
kénnen Sandkornchen, aber auch Hauser sein - bestimmt. Eine Oberfliche beginnt bei
einer Reibungsreynoldszahl von etwa Re. = u.zp/v =~ 2.5 der Strémung als rauh zu

erscheinen (siehe beispielsweise Roth, 1972).

Um einige Zahlenwerte fiir zy zu nennen: Uber glatten Flachen wie Eis oder schneebe-
deckten, ebenen Flichen wurde zy < 10™*m ermittelt, iiber Grasland zy ~ 10~2m, iiber
Latschenwald zp ~ 107!'m und iiber bebautem Gebiet oder dichtem Wald z, ~ 1m.
Uber See dndert sich die Rauhigkeitslinge mit dem Quadrat der Schubspannungs-
geschwindigkeit. Eine umfangreiche Liste der Rauhigkeitslingen iiber verschiedenen

Oberflichen findet sich beispielsweise bei Stull (1988, S. 380).

Im folgenden wird davon ausgegangen, dafl die Rauhigkeitselemente auf einer Oberfliche
statistisch homogen verteilt sind, so dafl sich dieser so gesehen homogenen Fliche eine
Rauhigkeitslinge zuordnen 1dBt. Der Prozefl des Impulstransportes durch den Formwi-
derstand einzelner Rauhigkeitselemente wird hier nicht betrachtet. Zu diesem Thema
wird auf andere Arbeiten wie zum Beispiel von Marshall (1971), Arya (1975), Beljaars
(1982), Emeis (1987) oder Taylor et al. (1989) hingewiesen. ®

® Mogliche Zusammenhinge zwischen zp und den geometrischen Abmesssungen der
Rauhigkeitselemente werden beispielsweise auch bei Garratt (1977) erdrtert. Da die
Rauhigkeit einer Oberfliche - oder besser: der Impulsverlust der bodennahen Strémung
an eine Oberfliche - nicht allein von den geometrischen Abmessungen der Rauhigkeits-
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Die Gleichung 2.2.4 gilt nicht in unmittelbarer Nihe der Rauhigkeitselemente bezie-
hungsweise in unmittelbarer Néhe der viskosen Unterschicht. Aus Beobachtungen ist
bekannt, daf} die mittlere Windgeschwindigkeit in Bodennihe erst in Hohen z > 10z,
durch die Gleichung 2.2.4 realistisch beschrieben wird.

Uber Oberflichen mit hohen Rauhigkeitselementen wird neben der Rauhigkeitslénge
2o eine sogenannte Verschiebungshéhe oder Verschiebungslinge d angegeben, um stets
eine logarithmische Kurve an gemessene Windprofile anpassen zu kénnen. (Statt der
Hohe z wird in der Gleichung 2.2.4 (z 4+ d) geschrieben.) Die Bestimmung der Ver-
schiebungshohe d ist allerdings schwierig, da die Machtigkeit der sogenannten "Rau-
higkeitsunterschicht”, also der Luftschicht direkt oberhalb der Rauhigkeitselemente, in
der sich die Strémung noch nicht durch eine Gleichgewichtsstrémung beschreiben 1it,
offenbar in Abhéngigkeit vom Abstand zwischen den Rauhigkeitselementen ein Vielfa-

ches der Hohe der Rauhigkeitselemente betragen kann (siehe zum Beispiel Fazu und

Schwerdtfeger, 1989).

2.4 Die diabatischen Vertikalprofile der mittleren Gréfien

Eine Ahnlichkeitstheorie fiir Strémungen in der nichtneutral geschichteten, sogenann-
ten diabatischen bodennahen Atmosphére wurde von Obukhov (1946, 1971) und Mo-
nin und Obukhov (1954, 1958) aufgestellt. Diese Theorie beruht auf der Annahme,
dafl die mittleren Zustandgréflen in einer geschichteten Strémung nicht nur von der
Schubspannungsgeschwindigkeit u, und der Hdhe z iiber dem Boden, sondern auch
vom Temperaturflul Hy am Boden und dem Auftriebsparameter g/®, abhéngen. * In
wasserdampfhaltiger Luft ist ferner der Wasserdampfllul Fy am Boden zu beriicksich-
tigen (siehe Lumley und Panofsky, 1964, S. 95). Als Beziehung zwischen den mittleren

Zustandsgréflen U, ® und @ und den turbulenten Fliissen ergibt sich dann analog zur

elemente abhingt, sondern vielmehr der Oberflichenstruktur dieser Elemente, sollte
gepriift werden, ob nicht besser die fraktale Dimension einer Oberfliche mit 2o verkniipft
werden kénnte. Ahnliche Uberlegungen wurden von Bishop und Chellis (1989) bei der
Berechnung des Impulstransportes zwischen Eisschollen und Wasser angestellt.

* Diese Theorie 1aft sich direkt auch auf Strémungen iiber gekriimmten Oberflichen
anwenden, in denen die konvexe oder konkave Kriimmung sich als Analogon einer sta-
bilen oder labilen Dichteschichtung auffassen it (siehe zum Beispiel Claussen, 1984).
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Gleichung 2.2.3

kz OU z
e bm (f) (2.4.1a)
Kz 00 z
oo, = (Z) (2.4.1b)
Kz 0Q z
o =4 (Z) (2.4.1c)
mit dem Normierungsmaf fiir die Temperaturfluktuationen T, = —Hy/u., fiir die
Feuchtefluktuationen g. = —Ey/u. und der sogenannten Obukhov oder auch Monin-
Obukhov-Lange
L = . (2.4.2)

" kg (Ho + 0.610Ey)

Die Skalengréfien T, und g. lassen sich aus den turbulenten Fliissen berechnen, da ja
weit auBerhalb der viskosen Unterschicht w8 = H, und wq = E, gilt. Die universellen
Funktionen ¢.,, ¢r und ¢, wurden aus Experimenten bestimmt. Ahnlich wie fiir den
Wert der von Karmanschen Konstanten finden sich auch fiir diese universellen Funktio-
nen zahlreiche empirische Ergebnisse, die beispielsweise von Yaglom (1977) und Carson

und Richards (1978) in einer Ubersicht zusammengestellt wurden.

Im folgenden werden die sogenannten Dyer-Businger-Funktionen - nach Businger et al.

(1971) und Dyer (1974) - benutzt, die durch

1—mZ)" ¥4 2 <0
Pm = {( M N (2.4.3a)
Pry(l—yn%)72 £2<0
- 2.4.3b
o= { oo £>0 (@48)
$q = b (2.4.3¢)

gegeben sind. Businger et al. (1971) geben fiir die Konstanten in den obigen Gleichun-
gen zusammen mit der von Kdrmdnschen Konstanten folgende Werte an: « = 0.35,
v = 0.47, ¥ = 15, 75 = 9 und Pr; = 0.74. Dyer (1974) empfiehlt: £ = 0.4, v = 0.5,
Am = 16, v, = 16 und Pr; = 1. Die Verwendung des Dyerschen statt des Busin-
gerschen Konstantensatzes bewirkt, dafl in einer neutral geschichteten Atmosphére bei
vorgegebener mittlerer Geschwindigkeit ein etwa dreiflig Prozent héherer turbulenter
Impulsflufl berechnet wird. Die Temperatur- und Feuchtefliisse weichen bei vorgegebe-

ner mittlerer Temperatur und Feuchte stets nur geringfiigig voneinander ab.

Die Integration des Gleichungssystems 2.4.1 fiihrt auf
L (lni - zbm(-z-)) (2.4.40)
20 L

Un K
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®—-0g Pry z z
e =T (-3 (2.4.48)

Q—Qe Prif(, 2z 2z
. - (ln P ¢h(L)> (2.4.4¢)
mit
z 2 2:2 iy z
b = {ln [(in'_) (—'-i‘—l = )] — 2arctan(z)+ 5 £ <0 (2.4.5a)
7L 20
43)?) 2
T (9] £<0 (2.4.5b)
At §20

und ¢ = (1 — Ymz/L)*/* sowie y = (1 — y42/L)*/? (siehe auch Paulson, 1970). O¢
und Q¢ sind die potentielle Temperatur und spezifische Feuchte an der Erdoberfliche.
Die Integrationskonstanten zo; und zpq sind die sogenannten Rauhigkeitslingen des
Temperatur- und des Feuchteprofils. Die Werte der Rauhigkeitslingen zo¢0, hingen
wesentlich von der Beschaffenheit der Erdoberfliche ab. Uber pordsen Oberflichen,
wie zum Beispiel iiber einer gedachten Trennfliche zwischen der Atmosphére und ei-
nem dichten Pflanzenbestand, bleibt der Wert In(zg/z¢¢04) nahezu konstant. Uber
Oberflichen, die mit Rauhigkeitselementen besetzt sind (dazu gehért auch die bewegte
Wasseroberfliche), éndert sich In(zo/20t,04) mit u. und zo. Daher wird im folgenden

nach Brutsaert (1979) und Hicks (1985)

zn( L ) =23 | (2.4.6a)

201,09

In ( = ) =K (7.3 (“"l‘jz")m (Pr,Sc)/? — 5) (2.4.6b)

20t,0q

fiir die beiden verschiedenen Oberflichenarten gewéhlt. Pr ist die molekulare Prandtl-

zahl (Pr = 0.71) und Sc die molekulare Schmidtzahl (Sc¢ = 0.6 fiir Wasserdampf).

2.5 Die Energie- und Impulsfliisse am Erdboden

Sind die mittleren Zustandsgrofien in irgendeiner Hohe weit auflerhalb der viskosen Un-
terschicht sowie die Bodentemperatur ©®g und Bodenfeuchte Qg bekannt, so kénnen
die turbulenten Fliisse aus den Gleichungen 2.4.2, 2.4.4 und 2.4.5 iterativ (oder nach
Byun (1990) analytisch) berechnet werden und damit auch die vollstindigen Vertikal-

profile der Zustandsgréfien. Die Werte ©g und Qg an der Erdoberfliche miissen aus
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Messungen vorgegeben oder aus den Temperatur- und Feuchteverhéltnissen im Erd-
boden ausgerechnet werden. Ersteres ist bei rauhen Oberflichen recht schwierig, da
wegen der komplexen Struktur rauher Oberflichen - beispielsweise einer Waldfliche -
die Trennfliche zwischen Atmosphire und Erdboden kaum festzulegen ist. Sinnvol-
ler erscheint es daher, ®g und Qg zu berechnen und gegebenenfalls gemessene und

berechnete Fliisse miteinander zu vergleichen.

Im folgenden steht die Beschreibung der bodennahen Luftstrémung im Vordergrund,
nicht die exakte Beschreibung der Wechselwirkung zwischen Boden und Atmosphire.
Daher werden hier zur Berechnung von ®¢g und Qg nur die wesentlichen Prozesse dieser

Wechselwirkung und diese nur in grober Naherung beriicksichtigt.

O¢ und Q¢ werden unter der Nebenbedingung berechnet, dafl die Energiefliisse und
der WasserdampflluB aus der Atmosphéire zur Erdoberfliche jeweils genauso grof sein
miissen wie der Energie- und Wasserdampfllufl aus dem Erdboden zur Erdoberfliche -

oder in symbolischer Schreibweise:

Qrad + Qlat + Qaena = Qboden (2.5-1)
Ey =W, (2.5.2)

Qraa steht fiir die NettostrahlungsfluBdichte (Dimension: W/m?) der kurz- und lang-
welligen Strahlung:

Qraa = —So(1 — @t5) — €5600T0 + €,0TG . (2.5.3)

as und €, bedeuten Albedo und Emissionsvermégen der Oberfliche, €, ein mittleres
Emissionsvermégen der Luft. Die einfallende kurzwellige Strahlung ist durch S, ge-
kennzeichnet. T, steht fiir die aktuelle Temperatur der bodennahen Luftschicht und Tq
fiir die aktuelle Temperatur der Erdoberfliche selbst. Qot und Qsens kennzeichnen die

Energiefludichten der Transporte von latenter und fithlbarer Warme zur und von der

Erdoberfliche:

Qaena . POcpHO (254)
Quat = polv Ey (2.5.5)

cp ist die spezifische Warmekapazitét der Luft unter konstantem Druck und [, die

spezifische Verdampfungswirme. Die Fliissse Hp und Ey; werden aus den turbulenten
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Fliissen berechnet, die wiederum durch

—uw = CpU(2r)? (2.5.6a)
wh = CLU(2.)(OG — O(z,)) (2.5.6b)
wq = C,U(2)(Qe — Q(2+)) (2.5.6¢)

gegeben sind. Cy,,, Cy und C, - hiiufig auch als Transferkoeffizienten bezeichnet - stehen
abkiirzend fiir (siehe auch Gleichungen 2.4.4a bis c)

2

O = (=) = B ) () — ) (2.5.Ta)
b = Prin(=) — o) 2) — ) (2:5.78)
C, = = (2.5.7¢)

Pry(In(Z) = m)(In( 2) — ¥n)

z, ist eine beliebige Hohe weit oberhalb der viskosen Unterschicht und der Rauhigkeits-

elemente.

Die Energiefluidichte des Warmestroms Qpoqen in einem tiefen oder fliefenden Gewis-
ser wird hier aus dem Residuum der Terme Qroq + Qsens + Qiat ermittelt. Indirekt wird
also angenommen, das Gewisser besitze eine unendlich grofle Warmekapazitit mit einer
stationdren Temperatur T, die als Randwert vorzugeben ist. Entsprechend wird auch
die Temperatur an der Wasseroberfliche T = T, gesetzt. Der molekulare Warmestrom

in einem Erdboden - oder einem flachen, stehenden Gewésser - wird hier aus

A 1/2

Qbvoden = 1, (W) (T, — Tg) (2.5.8)
berechnet. t, = c,(k)l/ % ist die thermische Trigheit des Erdbodens, mit ¢, als volu-
metrischer Warmekapazitét und &k als Temperaturdiffusivitdt des Erdreiches. Nach der
Gleichung 2.5.8 wird die Erdbodentemperatur 7, in einer Tiefe z = (k 86400(s]/47)*/?
als Randwert vorgegeben, in der die Amplitude der tiglichen Temperaturwelle gerade
auf e~1/2 abgeklungen ist (siehe Stull, 1988, S. 285/6).

Der Wassertransport W, im Erdboden wird hier nicht bestimmt. Stattdessen wird die
spezifische Luftfeuchte Qg an der Erdoberfliche aus der dort herrschenden Sattigungs-
feuchte @@s und einem sogenannten Feuchtefaktor w. (siche auch Deardorff, 1978)

mittels

QG = weQGS + (1 - 'we)Q(zr) (2-59)
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berechnet. Uber nackten Béden entspricht der Feuchtefaktor der relativen Bodenfeuchte
m der obersten Erdschicht, also dem Verhéltnis des tatsichlichen zum maximal mogli-
chen Feuchtegehalt des Erdbodens. Die Gréfle m hingt von der recht komplexen Dy-
namik des Wasser- und Wasserdampftransportes im Erdreich ab. Eine Beschreibung
dieser Dynamik findet sich zum Beispiel bei Sievers et al. (1983). Fiir die in den Kapi-
teln 5 und 6 beschriebenen Untersuchungen wird m als Parameter vorgeschriebeén. Uber
Pflanzenbesténden wird die Verdunstung durch die Feuchteleitfihigkeit g, reguliert, die
mit dem Feuchtefaktor w. durch

9s

= Kls
gs + In;_tqzaq _'\bh

We (2.5.10)
verkniipft ist (Deardorff, 1978). Uber Grasland kann wie iiber nackten Béden w, = m
angenommen werden, wie Claussen (1988) in einer Studie iiber die Energiebilanz von
Weideland und Wattboden wihrend einer frithsommerlichen Witterungsperiode an der
deutschen Nordseekiiste gezeigt hat. Fiir bewaldete Flichen wird g, durch ein einfaches
Modell von Dolman (1987) berechnet:

9s = 919(50) 9(6Q) 9(Ta) g(m) . (2.5.11)

g1 ist die pflanzenspezifische, maximale Leitfihigkeit eines Bestandes. Falls die Blitter
der Pflanzen mit Wasser bedeckt sind, wird g; unendlich gro8}; fiir trockene Blitter wird
g1 = 23.5mm/s angenommen, ein Wert, der von Dolman (1987) fiir einen Eichenwald
ermittelt wurde. §@Q steht fiir das Wasserdampfdefizit der bodennahen Luft. Simtliche
Terme auf der rechten Seite der Gleichung 2.5.11 - bis auf die Konstante g; - bleiben
innerhalb der Werte 0 und 1; die funktionale Abhéngigkeit der Terme von den jeweiligen
Gréflen S,, 6Q), T, und m ist der Arbeit von Dolman (1987) zu entnehmen.

2.6 Die Grenzen der bodennahen Atmosphiére

In dem Abschnitt 2.1 wurde der Bereich der bodennahen Luftschicht grob abgeschatzt,
der durch die Gleichungssysteme 2.1.1 bezichungsweise 2.1.2 realistisch beschrieben wer-

den kann. Im folgenden wird diese Abschitzung verfeinert.

Holtslag und Nieuwstadt (1986) zeigen in einer Ubersicht anhand bisher gewonnener
empirischer Daten die Grenzen der Bereiche, in denen die verschiedenen Ahnlichkeits-

theorien in einer nichtneutralen Grenzschicht giiltig sind. Die Abbildung 2.6.1a gibt
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einen Uberblick iiber die Skalierungsbereiche in der instabil geschichteten Atmosphire.
Die bodennahe Atmosphire, also der Bereich, in dem die mittleren Zustandgréfien sich
im wesentlichen als Funktionen der Héhe z, der Schubspannungsgeschwindigkeit u, und
des Temperaturflusses Hy am Boden darstellen lassen, in dem also die Gleichungen
2.4.1 bis 2.4.4 giiltig sind, wird durch z/L ~ —1 und 2/z; ~ 0.1 begrenzt. z; gibt
die vertikale Méchtigkeit atmosphirischen Grenzschicht an, also in etwa die Héhe der
Temperaturinversion. Oberhalb 2/z; =~ 0.1, bei nahezu neutraler Schichtung, lassen
sich die Zustandsgréfien ebenfalls durch z, u, und Hj skalieren, allerdings muf} auch die
Maéchtigkeit z; der Grenzschicht beriicksichtigt werden. Eine nahezu neutrale Schicht
oberhalb der bodennahen Grenzschicht tritt hiufiger nur iiber See auf. Bei instabiler
Schichtung (L < 0) und in hinreichender Entfernung vom Boden (2/L < —1; man-
che Autoren geben auch 2/L < —0.5 an) verliert die Schubspannungsgeschwindigkeit
als Skalierungsgrofle ihre Bedeutung.” Sofern der Einflufl der Inversionsschicht auf die
bodennahe Strémung gering ist (2/2z; < 0.1), werden die Skalierungsgrofien der Monin-
Obukhovschen Ahnlichkeitstheorie durch die der sogenannten freien Konvektion (siehe
beispielsweise Tennekes, 1970) ersetzt, die im wesentlichen aus z und Hy gebildet wer-
den. Oberhalb der Schicht der freien Konvektion liegt die sogenannte Mischungsschicht,
in der die Skalierungsgréfien durch den Bodentemperaturflul Hy, die Grenzschichtmich-
tigkeit z; nicht aber durch die Héhe z iiber Grund bestimmt werden (Kaimal et al. , -

1976).

Auch in der stabil geschichteten Grenzschicht reicht die bodennahe Grenzschicht, in
der Gleichungen 2.4.1 bis 2.4.4 anwendbar sind, bis z ~ 0.1k, (siche Abbildung 2.6.1b)
Die vertikale Méchtigkeit h, der stabil geschichteten Grenzschicht wird im allgemeinen
durch die Méachtigkeit der noch als turbulent zu bezeichnenden Luftschicht festgelegt.
Oberhalb z ~ 0.1k, sind die nahezu neutrale Grenzschicht und das Regime der lokalen
Skalierung zu finden. Im letzteren Regime werden die gleichen Skalierungsgréfien wie in
der bodennahen Atmosphire benutzt, wobei jedoch die Bodenwerte u. und Hy gegen
die lokalen turbulenten Fliisse @ww(z) und wé(z), aus denen auch eine lokale Obukhov-
Linge A in der gleichen Weise wie die konstante Obukhov-Linge L (Gl. 2.4.2) berechnet
wird, auszutauschen sind (Nieuwstadt, 1984). Der Giiltigkeitsbereich der bodennahen
Skalierung wird durch z/A = 1 und damit durch das Regime der h6henunabhéngigen
Skalierung (Wyngaard, 1973) sowie durch (h, — 2)/A = 10 begrenzt. In sehr stabilen

X In einer instabil geschichteten Grenzschicht, in der der mittlere Wind null ist,
koénnen sekundire Zirkulationssysteme entstehen, so dafl die Bodenschubspannung nicht
vernachlissigbar klein zu werden braucht. In diesem Fall 148t sich eine minimale Schub-
spannungsgeschwindigkeit angeben (siehe Businger, 1973 und Schumann, 1988).
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Luftschichten ((h, — z)/A > 10) ist die Strémung nicht mehr voll turbulent; Turbulenz

tritt nur sporadisch auf.

1.2
inversionsschicht
08 T
Nahe | Mischungs-
z neutrale } schicht
Zi fc,:::;;t | ( Ziy Ho)
|
|
0.1 |\
N freie
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0.01 ; - N—
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Abb.2.6.1a: Schematische Ubersicht iiber die Giiltigkeitsbereiche der verschiedenen
Ahnlichkeitstheorien der labil geschichteten Grenzschicht der Atmosphire. (Diese Ab-
bildung wurde der Arbeit von Holtslag und Nieuwstadt (1986) entnommen.)
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Abb.2.6.1b: Wie Abbildung 2.6.1a, nur fiir die stabil geschichtete Grenzschicht der

Atmosphare.

Im folgenden werden bodennahe Luftstrémungen betrachtet, deren geometrische Aus-
dehnung und Strémungszustand durch die Parameter z/z; < 0.1 beziehungsweise z/h, <

0.1 wie auch durch z/L > —1 beziehungsweise z/A < 1 und (h,—2)/A < 10 eingegrenzt

werden.
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3. Modellvorstellungen zur Beschreibung der bodennahen Strémung iiber

inhomogenen Oberflichen

Die bodennahe Strémung iiber inhomogenen Oberflichen kann mit Hilfe des Gleichungs-
systems 2.1.1 berechnet werden. Ob auch einfachere Gleichungssysteme eine geeignete
Beschreibung der Strémung iiber inhomogenen Oberflichen liefern, soll hier zunichst
noch nicht diskutiert werden, dazu wird auf den Abschnitt 4.2 verwiesen. In diesem
Kapitel 3 wird erlautert, was unter dem Begriff "inhomogene Oberfliche” im Zusam-
menhang mit den in den folgenden Kapiteln vorzustellenden Untersuchungen verstanden
wird. Ferner werden verschiedene Modelle zur Berechnung der turbulenten Fliisse in
der horizontal inhomogenen, bodennahen Strémung vorgestellt. Zum Schluff wird an
einem Beispiel gezeigt, wie die Bewegungsgleichungen fiir die bodennahe Luftstrémung

numerisch gelost werden kénnen.

3.1 Die inhomogene Oberflache

Wie bereits im Abschnitt 2.3 erwéhnt, wird im folgenden nicht die Wechselwirkung ein-
zelner Rauhigkeitselemente mit der bodennahen Luftstrémung betrachtet, sondern die
eines Ensemble unendlich vieler Elemente. Uber unendlich vielen, statistisch homogen
verteilten Rauhigkeitselementen bildet sich eine horizontal homogene Strémung aus -
mit Ausnahme natiirlich der Strémung in der Néhe der einzelnen Elemente - und die
Oberfliche erscheint der Stromung homogen. Homogene Oberflichen kommen in der
Natur nicht vor, bestenfalls lassen sich mehr oder weniger grofie Fliachen identifizieren,
die in sich als homogen gelten kénnen. Unter einer inhomogenen Oberfliche wird daher

im folgenden eine stiickweise homogene Fliche verstanden.

Als untere Randbedingung fiir eine homogene Strémung kénnen in Oberflichennihe
- allerdings weit tiber der viskosen Unterschicht und den Rauhigkeitselementen - die
mittleren Zustandsgréflen (Dirichletsche Randbedingung) oder die vertikalen Fliisse
(Neumannsche Randbedingung) aus der Impuls-, Energie- und Wasserbilanz an der
Erdoberfliche berechnet werden, die ihrerseits (siehe Abschnitt 2.5) durch folgende Pa-
rameter bestimmt sind: Die Rauhigkeitslinge zo- und damit auch z¢¢ und 2o, - sowie
die Albedo a, und Emissionsvermégen €, der Erdoberfliche, die thermische Trégheit

t,, den relativen Feuchtegehalt m der obersten Erdschicht und der Temperatur T, in
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einer bestimmten Tiefe innerhalb des Erdbodens sowie die Feuchteleitfahigkeit g, ei-
ner mit Pflanzen bedeckten Fliche. Im folgenden wird davon ausgegangen, daB jeder
in sich homogenen Teiloberfliche eine Rauhigkeitslinge, sowie optische und thermische
Parameter zugeordnet werden kdénnen, so daB sich die Inhomogenitit der Oberfliche in
der Inhomogenitit dieser Parameter wiederspiegelt. Die Abweichung der bodennahen
Strémung von horizontaler Homogenitit und damit die lokale Advektion soll also durch
Anderungen der Rauhigkeitslingen sowie der optischen und thermischen Parameter her-

vorgerufen werden.

Albedo, Emissionsvermégen, thermische Trigheit, Feuchtegehalt und Feuchteleitfahig-
keit sind Parameter, die sich auch fiir eine endlich grofle Erdoberfliche, beziehungsweise
fir ein endlich ausgedehntes Volumen bestimmen lassen. Hingegen ist die Rauhig-
keitsldnge nur fiir eine unendlich ausgedehnte, homogene Fliche wohl definiert. Dieses

konzeptionelle Problem 1d8t sich folgendermafien umgehen.

Im Abschnitt 2.3 wurde dargelegt, dafi der Impulsflufl oder genauer, die Impulsflufidichte,
direkt mit der Rauhigkeitslinge verkniipft ist. Die Rauhigkeitslinge wird hier also ledig-
lich als ein Parameter aufgefaflt, der in Abhiingigkeit von der bodennahen Strémungs-
geschwindigkeit die Impulsflufidichte an der Erdoberfliche angibt. Wird einer endlich
groflen Fldche eine Rauhigkeitslinge zugeordnet, so bedeutet dies, dafl an dieser Fliche
die Impulsfluidichte genauso grofl sein soll wie unter denselben Strémungsbedingun-
gen an einer unendlich ausgedehnten Flache derselben Oberflichenstruktur. Damit
wird angenommen, dafl die Umstrémung der einzelnen Rauhigkeitselemente im Bereich
der Anstromkante einer Flache exakt der Umstrémung der Elemente weit hinter dieser
Kante gleicht. Dies ist sicherlich nicht so - in einem luvwartigen Waldsaum ist es stets
windiger als mitten im Wald. Aus theoretischen und experimentellen Untersuchungen
ist bekannt (siehe Li et al., 1990), daB die Windgeschwindigkeit zum Beispiel in einem
etwa zehn Meter hohem Wald sich erst knapp sechzig bis achzig Meter von der Luv-
kante in Richtung des Waldesinneren nicht mehr dndert. Die ungleiche Umstrémung
der Rauhigkeitselemente bei der Berechnung der Impulsflufidichte kann vermutlich dann
vernachlissigt werden, wenn die Héhe der Rauhigkeitselemente sehr viel kleiner ist als
die Streichlinge des Windes iiber die betrachtete Fliche. Dies wird im folgenden stets

vorausgesetzt.

Auch die Anderung der Verschiebungshéhe wird im folgenden nicht beriicksichtigt. Die
Oberfliche wird also als nahezu flach angesehen, lediglich die Anderung der Rauhig-

keitslinge selbst kann zu einer gewissen Verdringung der Strémung fiihren (dieser Ef-
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fekt ist allerdings vernachlédssigbar klein gegeniiber der Verdringung der Stréomung durch
eine interne Grenzschicht - siehe Claussen, 1987). Die Anderung der Verschiebungshshe
zu vernachlédssigen bedeutet, den Einflul des von der Kante einer Teiloberfliche aus-
gehenden Formwiderstandes auf die lokale Advektion zu vernachlissigen. Dies ist fiir
viele Anwendungen moglich. So zeigt Klaassen (1990) zum Beipiel, dal der Formwi-
derstand einer Waldkante bei der Berechnung des Gesamtimpulsflusses im Mittel iiber
eine gréflere Flache nur dann beriicksichtigt zu werden braucht, wenn das Verhéltnis von
Bestandshohe zu betrachteter Streichlénge grofier als 1/100 wird. Den Impulsflufl durch
Formwiderstand und den ImpulsfluB an einer ebenen Oberfliche getrennt zu betrach-
ten erscheint auch deswegen sinnvoll, weil sich beide Komponenten in guter Ndherung
linear zu einem Gesamtimpulsflufl addieren, wie experimentelle Untersuchungen (siehe
Marschall, 1971) belegen. Der Fluf} fiihlbarer und latenter Warme wird durch den
Formwiderstand nicht beeinfluflt (siehe Beljaars et al., 1983).

3.2 Verschiedene Turbulenzmodelle

Die Berechnung der turbulenten Fliisse ist eines der wesentlichen Probleme der Mo-
dellierung der bodennahen Strémung tiber inhomogenen Oberflichen. Die dazu bisher

verwendeten Turbulenzmodelle werden in diesem Abschnitt 3.2 kurz beschrieben.

Hiufig wird angenommen, daf} sich die turbulenten Fliisse durch einen Austauschansatz,
im allgemeinen durch einen modifizierten Boussinesq-Ansatz, beschreiben lassen (siehe

Hinze, 1975, S. 23, 24):

oU; , 9U;
3:6_7' 3;85

) ~Zgs; . (3.2.1)

—uu; = K, ( 3

E = 1u;u; ist die turbulente kinetische Energie. (Der Ubersicht wegen wird im folgenden
- wie in der Gleichung 3.2.1 - hiufig die kartesische Tensornotation und die Einsteinsche

Summenkonvention (siehe Lumley und Panofsky, 1964, S. 5) benutzt.) Die turbulenten

Temperatur- und Feuchtefliisse werden aus

—u;0 = K, o0 (3.2.2)
ozx;
und
—u;q = Kp, oQ (3.2.3)
Oz;
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berechnet. K,, und K, werden als turbulente Austauschkoeffizienten oder auch als
turbulente Z&higkeit und turbulente Diffusivitit bezeichnet, das Verhiltnis beider Ko-
effizienten als turbulente Prandtlzahl Pr, = K,, /Kj.

In der Gleichung 3.2.1 wird der Austauschkoeffizient als skalare Grofie eingefiihrt. Diese
Vereinfachung ist im allgemeinen nicht gerechtfertigt, da die turbulente Diffusion durch
die energiereichen, groflen Turbulenzelemente in der bodennahen Atmosphire ein an-
isotroper Prozef ist. Lediglich im Bereich hinreichend kleiner Turbulenzelemente kann
die rdumliche Struktur des Turbulenzfelds als isotrop gelten. Im folgenden werden
allerdings Advektionsprozesse beschrieben, in denen der horizontale Impulstransport
durch die turbulente Diffusion im Vergleich zum Impulstransport durch die mittlere
Strémung keine grofie Rolle spielt. Daher sollte die Annahme eines isotropen turbulen-

ten Austauschkoeflizienten zu einer hinreichend realistischen Beschreibung der lokalen

Advektion fithren.

3.2.1 Das Prandtlsche Mischungswegmodell

Das erste hier vorgestellte Modell des turbulenten Austauschkoeffizienten beruht auf .
dem erstmals von Prandtl 1925 vorgeschlagenen Mischungswegansatz. Prandtl nahm
an, daf} - in strikter Analogie zur kinetischen Gastheorie der molekularen Diffusion -
der turbulente Austauschkoeffizient proportional zu einer Mischungswegldnge und einer
transversal zur mittleren Stromung gerichteten Vermischungsbewegung sein miisse. Mit
der weiteren Annahme, dafl die transversale Vermischungsbewegung mit der longitudi-
nalen (in Richtung des mittleren Windes sich bewegenden) Geschwindigkeitsfluktuation
korreliert und diese wiederum proportional zur Mischungsweglidnge und zur Scherung
des mittleren Windes ist, ergibt sich (eine ausfiihrliche Herleitung findet sich in Hinze,
1975, S. 361 ff.)

Kn=0S, . (3.2.1.1)

Sw = % bezeichnet die mittlere Windscherung. Aus dem bereits erwédhnten, Anfang
der 1930er Jahre von Prandtl formulierten Wandgesetz folgt fiir die Mischungsweglédnge
lp in einer neutral geschichteten bodennahen Luftstrémung: lp = xz. In einer nicht-
neutral geschichteten Luftstrémung ergibt sich aus der Monin-Obukhovschen Ahnlich-

keitstheorie fiir die Mischungsweglénge

lo
I = —> . 3.2.1.2)
bm (
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(Die Gleichung 3.2.1.2 kann unmittelbar aus den Gleichungen 3.2.1.1, 3.2.1 und 2.4.1a

hergeleitet werden.) Statt S, = % wird in nicht richtungskonstanten Strémungen

S [(3333' * 63,-) axJ (3.2.1.3)

gesetzt (siehe zum Beispiel Rodi, 1980).

Fir den Austauschkoeffizienten des turbulenten Temperatur- und Wasserdampftrans-

portes folgt aus den Prandtlschen Vorstellungen,
K,=08S, , (3.2.1.4)

so daf sich fiir die Mischungsweglinge des Temperatur- und Wasserdampftransportes

lo
Iy, = 3.2.1.5
\% ¢h¢m ( )
und fiir die turbulente Prandtlzahl
Pry = ;:—’” (3.2.1.6)

ergibt. Das Prandtische Mischungswegmodell wurde bereits von Taylor(1970) zur nu-

merischen Simulation lokaler Impuls- und Warmeadvektion benutzt.

Grundsitzlich lassen sich Bedenken gegen das Mischungswegmodell anfiithren (wie bei-
spielsweise von Tennekes und Lumley, 1972, S. 42 ff.). Bereits die Analogie zwischen
molekularer und turbulenter Diffusion ist irrefilhrend. Die energiereichen Turbulenz-
elemente, die am wirksamsten Impuls transportieren, verhalten sich nicht wie quasi-
starre Korper, die ihre Eigenschaften iiber die Mischungsweglénge (dem Analogon der
mittleren freien Wegldnge) erhalten. Auflerdem ist die Mischungsweglinge nicht un-
bedingt wesentlich kleiner als die Entfernung, iiber die der Gradient der treibenden
Grofle konstant bleibt - wie dies die kinetische Gastheorie fordert. Dennoch hat sich
der Mischungswegansatz bei der Beschreibung einer wandnahen, turbulenten Strémung
bewdhrt. Zumindest ist das qualitative Bild, welches dieses Modell vermittelt, fiir viele

Anwendungen niitzlich.

Ein weiterer Nachteil des Prandtschen Mischungswegmodells besteht darin, dafi die
Abhingigkeit der Mischungsweglinge von der Dichteschichtung der Strémung durch
die Funktionen ¢.,; vorzugeben ist, die in einer horizontal inhomogenen Strémung

nicht hinreichend bekannt sind. Beljaars et al. (1983) zeigen anhand von Messungen,

21



daf die Funktionen ¢,,, 4 in einer horizontal inhomogenen Strémung mit denen in in der
horizontal homogenen Strémung im allgemeinen nicht iibereinstimmen. Lediglich das
Verhiltnis beider Funktionen, also die turbulente Prandtzahl behilt nahezu denselben
Wert bei. Nach Peterson (1969) weicht die GréBe ¢,, in einer neutral geschichteten,
horizontal inhomogenen Strémung deutlich von ihrem Gleichgewichtswert ¢,, = 1 ab,
ndhert sich diesem Wert aber rasch bei geniigend grofier Streichlinge. Daher bleibt zu
vermuten, dafl die Annahme, die Funktionen ¢, » behielten auch in einer horizontal
inhomogenen Strémung ihren Gleichgewichtswert bei, nur in der Nihe einer Anderung

der Bodeneigenschaften zu einer unrealistischen Simulation der lokalen Advektion fiihrt.

3.2.2 Das Petersonsche Modell

Als wesentliches Merkmal des Prandtlschen Mischungswegmodells ist hervorzuheben,
daf die turbulenten Austauschkoeffizienten und die turbulenten Fliisse lediglich durch
die lokalen Gradienten der mittleren Zustandgréfien bestimmt sind® . Die turbulenten
Fliisse konnen sich in einer horizontal inhomogenen Strémung also nur dndern, wenn sich
auch die lokalen Gradienten der mittleren Zustandsgréfien raumlich dndern. Peterson
(1969) vermutete, daf} in einer horizontal inhomogenen Luftstromung die turbulenten
Fliisse im wesentlichen durch die Advektion von Turbulenz geindert werden. Er forderte
daher, daf§ der vertikale Impulsflufl nur durch die turbulente kinetische Energie gegeben

ist.* In Anlehnung an Petersons Vorschlag wird hier

-uu; = co,E (3.2.2.1)

)

angenommen. Der Austauschkoeffizient ergibt sich aus dieser Gleichung zu

Ky = cb‘i— . (3.2.2.2)

® Der Term 2/3FEé;; braucht in der Gleichung 3.2.1 nicht aufzutreten. Er stellt nur
sicher, daf} die Summe der turbulenten Norma.lspannungen uz, v?2 und w? gerade 2F
betragt. Da aber die Normalspannungen wie eine Druckkraft wirken, kann der besagte
Term auch zum Druckgradientterm hinzugerechnet werden, indem der statische Druck
durch einen effektiven Druck P + 2/3F ersetzt wird.

* Bradshaw, Ferris und Atwell haben ein dem Petersonschen sehr dhnliches Modell
bereits einige Jahre vor Peterson vorgestellt (laut Rodi, 1980).)
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Die Konstanten c;; werden aus experimentellen Daten gewonnen. Nach Panofsky und

Dutton (1984, S. 160) gilt:
Cuw = 0.427 = ¢

Cuuw = 2.39¢q
Cyw = 1.2500
Ob die Annahme konstanter Beziehungen zwischen der turbulenten kinetischen Energie

und den turbulenten Fliissen tatsiichlich auch in einer horizontal inhomogenen Strémung

giiltig bleibt, wird zu iiberpriifen sein.

3.2.3 Das Prandtl-Kolmogoroff-Modell

In einer spéteren Arbeit hat Prandtl 1945 (siehe Hinze, 1975, S. 369) die Hypothese
aufgestellt, daB die Vermischungsgeschwindigkeit nicht mit dem Gradienten der mitt-
leren Geschwindigkeit, sondern mit der turbulenten kinetischen Energie zu verkniipfen
sei. Daraus folgt:

colo

Ky = ¢_El/2 : (3.2.3.1)
m

Kolmogoroff hatte bereits 1942 eine dhnliche Hypothese formuliert. Daher wird dieser
Austauschansatz auch als Prandtl-Kolmogoroff Modell bezeichnet. (In anderen Arbeiten
wie zum Beispiel bei Taylor (1972) und Lo (1986) findet sich auch die Bezeichnung
Glushko-Model.) Fiir den turbulenten Austauschkoeffizienten des Temperatur- und

Feuchteflusses wird (wie beispielsweise auch in Lo, 1986)
Ky = 2070 gp1/2 (3.2.3.2)

gewahlt. Damit stimmen die turbulente Prandtlzahl des Prandtlschen Mischungsweg-

modells mit der des Prandtl-Kolmogoroffschen Modells iiberein.

Im Gegensatz zum Prandtlschen Mischungswegmodell und zum Petersonsche Modell
erlaubt das Prandtl-Kolmogoroff-Modell eine Anderung der turbulenten Fliisse sowohl
durch Anderungen der Gradienten der mittleren Zustandsgréfen wie auch der Fluktua-

tionen.
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3.2.4 Das F — e-~Modell

Ein wesentlicher Nachteil des Prandtlschen Mischungswegmodells wie auch des Prandtl-
Kolmogoroff-Modells besteht darin, dafi die Mischungswegléinge proportional zur Héhe
iiber dem Erdboden vorgegeben werden mufi. Um diesen Nachteil zu beheben, wurde
das sogenannte E — e—Modell (auch als £ — e—Modell bekannt) formuliert. Dieses
Modell wurde unter anderem von Rodi (1980) entwickelt und von Detering und Etling
(1985) sowie Duynkerke (1988) auf die neutral und stabil geschichtete Grenzschicht der
Atmosphire angewandt. Numerische Simulationen der bodennahen Atmosphére mit

dem E —e—Modell wurden von Beljaars et al. (1987) und Claussen (1988) durchgefiihrt.

Im E — e—Modell wird der Austauschkoeflizient in der gleichen Weise wie im Prandtl-
Kolmogoroft-Modell - namlich durch die Gleichung 3.2.3.1 - definiert, jedoch die Mi-
schungsweglénge [,,, wird aus der turbulenten kinetischen Energie E und der Dissipation

¢ turbulenter kinetischer Energie durch

3E3/2

Im =c

(3.2.4.1)

berechnet. Dem E — e—Modell liegt die Taylorsche Hypothese (siche zum Beispiel in
Tennekes und Lumley, 1972, S. 20) zugrunde, nach der die charakteristische Zeit, in-
nerhalb der Energie von den energiereichen, groflen Turbulenzelementen zu kleineren
Turbulenzelementen iibertragen wird, proportional zu E1/2/[ sein mufl. [ gibt die cha-
rakteristische Gréfle der energiereichen Turbulenzelemente an und bestimmt somit die
Mischungsweglédnge l,,,. Da die Energie der energiereichen Turbulenzelemente proportio-
nal zu F ist, mufl die Energietransportrate und damit auch die Dissipation € turbulenter

kinetischer Energie in den kleinsten Turbulenzelementen E x E'/2/l betragen.
Aus den Gleichungen 3.2.3.1 und 3.2.4.1 folgt fiir das E — e—Modell

2
Kp = cgET : (3.2.4.2)
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3.2.5 Die Bilanzgleichung turbulenter kinetischer Energie

Um den Austauschkoeffizienten des Petersonschen Modells, des Prandtl- Kolmogoroff-
Modells und des E — e—Modells berechnen zu kénnen, muf} eine Bilanzgleichung der
turbulenten kinetischen Energie und fiir das E — e—Modell zusitzlich eine Bilanzglei-
chung fiir die Dissipation turbulenter kinetischer Energie bereitgestellt werden. Die
Gleichung fiir die turbulente kinetische Energie lautet (siche Lumley und Panofsky,
1964, S. 67):

OF OF Jdue Owe 1 (Oup Owp
U—+W—=—= 4+ = = | =L == — . 2.5.
Oz 0z Oz 0z o ( Oz 0z ) PotB—e (3-2.5.1)

P, bezeichnet die Scherproduktion turbulenter kinetischer Energie

__ou ow, 6 ,___ __0U
P, = —uw( 5, T E) — (ww — uw 5 (3.2.5.2)

und B die Produktion durch Auftriebskrifte

B= @g (wl +0.610wg) . (3.2.5.3)
0v

uje steht fiir wje = 0.5%;u;u;. Fiir die Dissipation € wird der bereits erwihnten Taylor-

schen Hypothese folgend
s E3/2
€ =
e

angenommen. Das Lingenmaf [, die sogenannte Dissipationslinge, wird unter folgen-

den Gesichtspunkten hergeleitet. McBean und Elliott (1975) haben aus Messungen in

(3.2.5.4)

der horizontal homogenen bodennahen Atmosphire abgeschitzt, dafl die Divergenz des
vertikalen Flusses turbulenter kinetischer Energie we und die Divergenz des Transportes
turbulenter kinetischer Energie durch die Druck-Geschwindigkeit-Korrelationen wp in
etwa gleich grof}, aber entgegengesetzten Vorzeichens sind. Beobachtungen von Wyn-
gaard und Coté (1971) widersprechen diesem Befund. Allerdings haben Wyngaard und
Coté im Gegensatz zu McBean und Elliott die Druck-Geschwindigkeits-Korrelationen
nicht direkt gemessen, sondern als Residuum der anderen Terme der Energiebilanz-
gleichung abgeschétzt. In diesem Residuum verbergen sich jedoch die unbekannten
Advektionsterme und simtliche Mefifehler. In der vorliegenden Untersuchung wird an-
genommen, dafl die Bedingung 0 ~ P, + B — ¢ fiir die horizontal homogene Atmosphére
in guter Naherung erfiillt ist. Wird die letztere Gleichung mit . und Kz normiert, so
ergibt sich 0 ~ ¢, — 2/L — xze/ul. Daraus folgt fiir die Dissipationslinge

Pm
bm — Z/L
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Die Festlegung der Dissipationslinge durch die Gleichung 3.2.5.5 bedeutet, daf die

2

turbulente kinetische Energie in der Gleichgewichtsstrémung stets proportional zu 2,

also stets h6henkonstant ist. Dies wird zwar in der neutral geschichteten und in etwa
auch in der stabil geschichteten bodennahen Atmosphire beobachtet, nicht aber in der
instabil geschichteten (siche Fiedler, 1975).2 Offenbar kann das Prandtl-Kolmogoroff-
Modell kein realistisches Vertikalprofil der turbulenten kinetischen Energie fiir die insta-
bil geschichtete bodennahe Luftstrémung liefern. Allerdings garantiert die Bedingung
E =u2/c}, daB der Austauschkoefizient K,, realistisch bleibt.

Fiir die Summe beider Transporte turbulenter kinetischer Energie - ;e und u;p/po -

wird wie auch beispielsweise von Rodi (1980) ein Austauschansatz in der Form

u;p Kmn OFE
po op Oc;

uje + (3.2.5.6)

vorgeschlagen. o ist eine empirische Konstante, fiir die haufig (Rodi, 1980; Duynkerke,
1988) og = 1 gewdhlt wird. Der Austauschansatz fiir den Transport turbulenter kine-
tischer Energie ist wohl die schwichste Annahme des Prandtl-Kolmogoroff- Modells -
er wurde offenbar lediglich aus Konsistenzgriinden so formuliert. Die Gleichung 3.2.5.6
besagt, dafl nur bei héhenkonstanter turbulenter kinetischer Energie die Summe der
Divergenzen beider Energietransporte verschwinden. Dies wird, wie bereits erwahnt, in
der instabil geschichteten bodennahen Atmosphére nicht beobachtet. Nur die Terme
uje durch einen Austauschansatz zu beschreiben (und fiir %;p einen anderen Ansatz
zu finden), erweist sich ebenfalls als unrealistisch, da der Flufl we in der instabil ge-
schichteten Atmosphiére offenbar positiv ist (siehe beispielsweise McBean und Elliott,
1975), also in Richtung des Energieanstiegs zeigt. Der Ansatz 3.2.5.6 muf} als vorliufig
betrachtet werden; anhand von Vergleichen zwischen Messungen und Rechnungen wird

zu priifen sein, ob dieser Ansatz zu allzu unrealistischen Ergebnissen fiihrt.

O FEin gewisses Problem bereitet der empirische Befund, dafl die turbulente kineti-
sche Energie nicht der Monin-Obukhovschen Ahnlichkeitstheorie folgt. Nur die Varianz
der vertikalen Geschwindigkeitsfluktuationen w? 1ifit sich mit z/L und u,. skalieren;
die Varianz der horizontalen Geschwindigkeitsfluktuationen kann nur durch sogenannte
konvektive Skalierungsgréfien, zu denen die vertikale Méchtigkeit z; der gesamten Grenz-
schicht der Atmosphire als wesentlicher Parameter gehort, beschrieben werden (siehe
beispielsweise Panofsky, 1978). Dies wird hier ausgeklammert.
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3.2.6 Die Bilanzgleichung der Dissipation

Lumley und Khajeh-Nouri (1974) leiten eine Bilanzgleichung fiir die Dissipation turbu-
lenter kinetischer Energie aus der Bilanzgleichung der Varianz der Wirbelstirke ab. Fiir
Strémungen bei sehr hohen Reynoldszahlen gilt (siche Tennekes und Lumley, 1972, S.
88) € ~ vw;w;, wobei w; = €5 %‘5‘? diei-te Komponente des fluktuierenden Wirbelvektors
bezeichnet. Tennekes und Lumley (1972, S. 87ff.) zeigen, dafl die Zunahme der Wir-
belstirke durch Streckung der Wirbelfdden und die viskose Dissipation der Wirbelstarke
die wichtigsten Terme der Bilanzgleichung sind. Um diese Terme zu parameterisieren,
nehmen Lumley und Khajeh-Nouri an, dafl die Dissipation € wesentlich durch die Dy-
namik der energiereichen Turbulenzelemente und damit auch durch die Terme, die die

turbulente kinetische Energie produzieren, bestimmt wird. Lumley und Khajeh-Nouri
erhalten schliefllich:

O¢ Oe Oue Owe B\ ¢
U% Eir WE + Do it 0, (61P, — c2€+ c3B(1 — (24?)) B 5 (3.2.6.1)
(Die Auftriebsterme sowie die Konstanten c; und c4 treten in der Arbeit von Lumley
und Khajeh-Nouri nicht auf, sondern wurden erst von Wyngaard und Coté (1974),
Wyngaard (1975) - siehe auch Duynkerke (1988) - eingefiihrt.) ¢ ist die Fluktuation der

Dissipation turbulenter kinetischer Energie.

Die Diffusionsterme in der Gleichung 3.2.6.1 werden - wie zum Beispiel bei Rodi (1980)
und Duynkerke (1988) - durch einen Austauschansatz

_ Kn B

U;€ =

3.2.6.2
o Oz; (3:2:62)

parameterisiert.

Verschiedene Sitze von Konstanten fiir das E — e—Modell lasssen sich in der Literatur
finden. Wyngaard und Coté (1974) verwenden ¢; = ¢3 = 1.5,¢2 = 2,¢4 = 0, Wyn-
gaard (1975) benutzt zur Simulation stabil geschichter Strémungen ¢; = 1.75,¢c; =
2,¢3 = 0.5,¢4 = 2. Duynkerke und Nieuwstadt (1989) erhalten aus Berechnungen der
turbulenten kinetischen Energie und der Dissipation in nahezu homogener Turbulenz
und einem Vergleich mit Turbulenzmessungen ¢; = 1.46,c; = 1.83. Die Konstante
o. wird so gewahlt, dal die Bilanzgleichung 3.2.6.1 in neutral geschichteter Strémung

mit £ =u2/c? und ¢ = ud/(kz2) erfiillt werden kann. Aus dieser Bedingung folgt

ge = k% /(c§(c2 — c1)).
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Um die Grenzen der Anwendbarkeit des E—e—Modells in der nicht neutral geschichteten
bodennahen Atmosphére zu erkunden, werden die Gleichung der turbulenten kinetischen

Energie 3.2.5.1 und der Dissipation 3.2.6.1 mit u, und £z normiert. Mit den Definitionen

2
B
PE=—;
Wi
und
Kz
¢€ = —3'6
u*
sowie
z

folgt die dimensionslose Gleichung turbulenter kinetischer Energie

¢% 008\ _ o8 (S _ . a
Cac( ¢ C) n2o(¢'g ¢ ¢e) (3.2.6.3q)

und die dimensionslose Gleichung der Dissipation

¢% .09 ¢% 09 | 0%
¢ Z ( s ) =4 (22 - ¢k
8¢ &¢ $e ¢ ¢ (3.2.6.3b)
5 (oo ec o)

Aus den beiden Gleichungen 3.2.6.3a und b 1aft sich auch die dimensionslose Windsche-
rung ¢m, berechnen, die sich aus den Gleichungen 2.1.2b, 2.4.1a, 3.2.1, 3.2.4.2 und den
obigen Definitionen zu ¢m = ¢/¢% ergibt. Das Gleichungssystem 3.2.6.3 wurde mit
den Randbedingungen

¢E((=0)=¢((=0)=1

und
9* ¢E[ _ azd’e | -0
6(6( {=+1 = aca( (=1 =

numerisch gelést. Die Ergebnisse zeigen eine gute Ubereinstimmung des berechneten
¢m mit den von Dyer (1974) vorgeschlagenen - allerdings nur in der stabil geschichteten
Strémung (siehe Abbildung 3.2.6.1a).
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Abb.3.2.6.1a: Die dimensionslose Windscherung als Funktion des Stabilitdtsparame-
ters ( = z/L fiir { > 0. Die mit D bezeichnete Kurve ist die nach Dyer (Gleichung
2.4.3a) berechnete Windscherung. Die anderen Kurven wurden mit folgenden Konstan-
tensitzen ermittelt:

Kurve l:¢c; =1.46 ¢c2 =1.83 ¢c3 =0. c4 =0.

Kurve 2:¢c; =1.60 ¢2 =1.83 ¢c3 =0. c4 =0.

Kurve 3:¢c; = 1.75 ¢2 = 2.00 c3 = 0.5 c4 = 2.

Kurve 4:¢; =1.60 ¢; = 1.83 ¢c3 = 0.5 ¢4 = 2.

In der labil geschichteten Strémung weichen die mit verschiedenen Konstantenséitzen
berechneten ¢,, von den beobachteten drastisch ab (siehe Abbildung 3.2.6.1b). Es
wurde nicht versucht, auch im Fall z/L < 0 durch geschickte Variation der Konstan-
ten, das E — e—Modell an die beobachteten Daten anzupassen, da zu vermuten ist,
daBl das E — e—Modell prinzipiell nicht geeignet ist, die instabil geschichtete bodenna-
hen Atmosphire realistisch zubeschreiben. (Der gleichen Meinung sind auch Beljaars
und Duynkerke - personliche Mitteilung.) Diese Vermutung wird so begriindet: Das
E — ¢—Modell beruht auf der Annahme, daf§ die Dynamik der energiereichen Turbu-
lenzelemente nur durch ein Lingenmafl beschrieben wird. Dies gilt tatsdchlich nur fiir
die neutrale und stabil geschichtete Atmosphire. In der labilen Atmosphire wird die
Dynamik der energiereichen Turbulenzelemente wesentlich durch zwei Lingenmafle be-
stimmt - ein konvektives und eines, das durch die mittlere Wirbelstirke gegeben ist

(siehe Claussen, 1985a).
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Abb.3.2.6.1b: Wie Abbildung 3.2.6.1a, nur fiir { < 0 und

Kurve 1:¢; = 1.500 ¢; =2.00 ¢c3 =¢; c4 =0.
Kurve 2:¢; =1.460 ¢ =1.83 ¢c3 =c¢; ¢4 =0.
Kurve 3:¢; =1.425 ¢ =1.83 ¢c3 =¢1 ¢4 =0.

Nur wenn beide Lingenmafle beriicksichtigt werden, kann das Verhiltnis zwischen der
raumlichen Struktur des Turbulenzfeldes und den mittleren Zustandsgréfien, insbeson-
dere den Stabilitdtsfunktionen ¢,, und ¢, realistisch beschrieben werden (Claussen,
1985b). Das E — e—Modell wird aus diesen Griinden nur in der neutral geschichteten,

bodennahen Strémung angewendet.

3.2.7 Komplexere Turbulenzmodelle

Turbulenzmodelle, in denen Bilanzgleichungen fiir die statistischen Momente zweiter
Ordnung formuliert werden, werden im folgenden nicht beriicksichtigt. Auch ein sol-
ches zum Beispiel von Rao et al. (1974a) vorgestelltes Modell ist nicht in der Lage, die
¢m-Funktion in der horizontal homogenen bodennahen Luftstrémung zufriedenstellend
zu beschreiben (Kroon, 1985). Daher ist zu bezweifeln, ob ein solch komplexes Turbu-
lenzmodell (immerhin sind sechszehn gekoppelte Differentialgleichungen zu 16sen) einen

wesentlichen Fortschritt bei der numerischen Simulation der lokalen Advektionsvorgénge
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bringt. In einem der folgenden Abschnitte wird auf die wesentlichen Unterschiede in

den Ergebnissen des Raoschen Modells und der einfacheren Modelle hingewiesen.

3.2.8 Die Blackadarsche Mischungsweglinge - ein Hybridmodell

Im Gegensatz zu einer turbulenten Strémung iiber einer unbewegten Oberfliche wichst
die atmosphérische Grenzschicht bedingt durch das Zusammenwirken der Corioliskraft
und eines lateral zur bodennahen Strémung gerichteten Druckgradienten nicht unendlich
hoch. Daher kann auch die Mischungsweglinge in der atmosphérischen Grenzschicht
nicht unendlich groff werden.” Dies veranlafite Blackadar (1962), die Mischungsweglinge

durch einen Ansatz der Form

14k

l
18 g (3.2.8.1)
zu berechnen. /., ist der grofitmégliche Wert der Mischungswegléinge, der eine Funktion

der Grenzschichtméchtigkeit z; sein muf. lo, ~ 1/302; gilt als realistisch.

In manchen, noch im folgenden vorzustellenden Simulationsbeispielen, in denen die
Machtigkeit der internen Grenzschicht bis in Héhen von mehr als etwa dreiflig Metern

reicht, wird die Mischungsweglénge [,, durch

1B = l"‘l (3.2.8.2)
14 =

ersetzt. (Darauf wird dann besonders hingewiesen.) Dieser ”Trick” wurde bereits von
Taylor (1969) vorgeschlagen. Die Berechnung der Mischungsweglinge durch die Glei-
chung 3.2.8.2 statt durch 3.2.1.2 fiihrt dazu, da8 die mittleren Zustandgréfien in einer
bodennahen Gleichgewichtsstrémung in gréfieren Hohen keine logarithmischen Vertikal-
profile mehr zeigen, auch wenn die turbulenten Fliisse nach wie vor als héhenkonstant
angenommen werden. Offenbar kann den Leipziger Windprofildaten entnommen wer-

den, dafl die Annahme konstanter turbulenter Fliisse noch in grofieren Hohen gilt als

¥ Diese Vermutung ist nicht zwingend. Ellison hatte 1956 (siche Krishna, 1980) die
Vertikalprofile des mittleren Windfeldes in einer homogenen atmosphérischen Grenz-
schicht unter der Annahme K,, = xu.z abgeleitet. Auch Ellison erhielt eine endlich
hohe Grenzschicht, wenn auch die berechneten Windprofile in gréfieren Héhen unreali-
stisch aussahen. Die turbulenten Fliisse und deren Divergenzen werden in hinreichend
grofler Hohe allein deswegen vernachlissigbar klein, weil die Scherung des mittleren
Windes nahezu verschwindet.
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die Annahme l, ~ z (Taylor, 1969). Dieses "Hybridmodell” (Taylor, 1969) hat den
Vorteil, daf} die im Gegensatz zu komplexen Grenzschichtmodellen recht einfachen Glei-
chungen des Modells der bodennahen Atmosphire beibehalten werden kénnen, daB aber

unrealistisch grofle Austauschkoeffizienten in grofien Hohen vermieden werden.

3.3 Bemerkungen zur numerischen Modellierung

Die dynamischen Grundgleichungen 2.1.1a bis ¢ werden bequemerweise durch die Ein-
fithrung der Wirbelstirke 2 der mittleren Strémung und der Stromfunktion % in eine

parabolische und eine elliptische Gleichung transformiert:

8% 8%
89:3:1! + % e Q (3.3.1(1)
N o0 b*uwu Ouww Oww O ww g 00
U_ —_ = — = — v s N
Or i 0z + dz0z + 0z8z Oz0r  Bz0z ©p, Oz (3.3.18)
mit
4 = U, i =-W
z Oz
und
_ U _ow
T Oz Oz

Fiir die horizontal homogene, bodennahe Luftstrémung folgt aus den Gleichungen 2.4.1a
und 2.4.4a

b(z) = “: (z ln—- — 2+ 2o +/ o dz ) (3.3.2a)
Q(z) = %d)m (3.3.20)

Die Gleichungen 3.3.1a und b sowie 2.1.1d und e werden auf einem diskreten Gitter-
netz gelést. Dieses Gitternetz wird durch Gitterzellen aufgespannt, die das gesamte
Stromungsgebiet vollstdndig bedecken, sich aber nicht iiberlappen und durch einen Mit-
telpunkt (z;, z;) sowie den Kantenlingen Az(7) und Az(j) definiert sind.% Die Gleichun-
gen 3.3.1b, 2.1.1d und e werden iiber jede Gitterzelle integriert. Mit Hilfe des Gaulschen

¥ Da hier nur Turbulenzmodelle betrachtet werden, in denen die turbulenten Fliisse
parameterisiert und nicht wie in den sogenannten ”large-eddy”-Modellen direkt berech-
net werden, darf das Ergebnis der numerischen Simulation nicht von der Auflésung des
Gitternetzes abhdngen. Daher muf} stets Az(j) << [y bleiben.
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Integralsatzes kdnnen die Advektionsterme dieser Gleichungen als Bogenintegral der ki-
nematischen Impuls-, Temperatur- und Feuchtefliisse {iber die jeweiligen Kanten einer
Gitterzelle interpretiert werden. Die iibrigen Terme werden als Gitterflichenintegrale
aufgefafit. Diese Methode, die auch als ”control volume approach” (Anderson et al.

1984, S. 63 ff.) bekannt ist, wird ausfiihrlich in Claussen (1987) beschrieben.

3

Die stationdren Gleichungen werden numerisch gelést, indem in die: Gleichungen eine
lokale Zeitableitung %—?... eingesetzt wird. Die Gleichungen werden solange in der Zeit
integriert, bis das numerische Ergebnis stationir ist. Die Advektionsterme werden nach
dem MacCormack-Verfahren (Anderson et al. , 1984, S. 163) und die turbulenten
Transportterme nach der Allen-Chengschen Methode (Anderson et al. , 1984, S. 162)
bestimmt. Auf die Poissonsche Gleichung 3.3.1a wird ein Gaufl-Seidel-Verfahren mit
Uberrelaxation (Anderson et al. , 1984, S. 132) angewandt.

3.3.1 Die Randbedingungen des numerischen Modells

Als untere Randbedingung wird angenommen, daf sich die Strémung in Bodennihe
in einer Héhe z = z, sofort auf ein lokales Gleichgewicht mit der Oberfliche einstellt.
Fiir jede der bodennéchsten Gitterzellen, deren Mittelpunkte durch (z;,2; = 2,) gege-
ben sind, werden also die Impuls-, Temperatur- und Feuchtefliisse aus den Gleichungen
2.5.6a bis ¢ und der Energiebilanzgleichung 2.5.1 als Nebenbedingung berechnet. Die
Randwerte fiir die Wirbelstérke und Stromfunktion folgen unmittelbar aus den Glei-
chungen 3.3.2a und b. Die Annahme einer Gleichgewichtstréomung in unmittelbarer
Bodennéhe ist nicht zwingend. Wie anhand der Rechnungen im Abschnitt 4.2.2 zu
sehen sein wird, ist die Abweichung der Strémung vom Gleichgewicht knapp tiber dem
Boden, insbesondere in der N&he eines Rauhigkeitssprunges, sehr groffi. Daher schla-
gen Beljaars et al. (1987) vor, keine Gleichgewichtstrémung, sondern héhenkonstante
turbulente Fliisse als Randbedingung vorzuschreiben. Doch Beljaars et al. bemerken,
daB die Rechenergebnisse, die mit diesen beiden Randbedingungen erzielt werden, sich

nur wenig unterscheiden.

Da das Losungsgebiet des numerischen Modells nur endlich ausgedehnt sein kann, miis-
sen Randbedingungen auch an kiinstlichen Réndern, an Seitenréndern und einem Ober-

rand, formuliert werden.
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Weit stromauf von einer Anderung der Oberfliche wird angenommen, daf die mittleren
Zustandsgréfien und die turbulenten Fliisse mit der dortigen Erdoberfliche im Gleich-
gewicht stehen. Die mittleren Zustandsgréfien in einer beliebigen Héhe z = H > z,,
die Groflen S, und ¢, die Parameter 2o, zot,4, @4, €, ts, g1 sowie die Bodentempera-
tur und -feuchte T, und m werden vorgegeben, so dafl die Vertikalprofile der mittleren
Zustandsgrofilen und die turbulenten Fliisse aus den in den Abschnitten 2.4 und 2.5
vorgestellten Gleichungen berechnet werden kénnen. In welcher Entfernung z;, von der
Oberflichendnderung der sogenannte Einstrémrand des Modells zu wahlen ist, hingt

von der Strémungssituation ab. Dies wird im Abschnitt 4.3 noch erldutert werden.

Auch der Oberrand 2t0p Wird je nach Strémungssituation so gewihlt, daB die von Ande-
rungen der Bodenbeschaffenheit ausgehenden Storungen der Gleichgewichtsanstrémung
"hinreichend” klein sind. Was in diesem Zusammenhang "hinreichend” bedeutet, wird
noch festzulegen sein. Die Variablen selbst werden - mit Ausnahme der Stromfunktion

- aus der Bedingung
&*F (
020z
berechnet. F' steht fiir ©, @, 282, F und ze.

Liy 2 = Ztop) =0 (3.3.1.1)

Durch Probieren verschiedener Randbedingungen fiir den Ausstrémrand z,y¢ > 0 stellte

sich heraus, daff mit der Bedingung

o*F

m(mi = :Z:out,z]') = 0 (3.3.1-2)

- fir F = 0,Q,Q, E, ¢ - die Lage des kiinstlichen Ausstrémrandes das numerische Er-

gebnis nur wenig beeinflufit.

Die Randwerte der Stromfunktion auf den Seitenrindern und dem Oberrand werden
aus einer Art Strahlungsrandbedingung gewonnen - wie auch von Claussen (1987) vor-

gestellt. Die Stromfunktion wird aus der mittleren Vertikalgeschwindigkeit W durch

oy

— = —W(z; = Tin, 2j) (3.3.1.34a)
Oz

am Einstrémrand, durch
-% b —W(:l:z et wout,zj) (3-3.1.3b)
Oz

am Ausstrémrand und durch
—g—’(f- = —W(.’Di,z_j = Ztop) (33130)
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am Oberrand berechnet. Da die Gleichungen des numerischen Modells durch eine zeitli-
che Integration gelést werden, kann die Vertikalgeschwindigkeit auf diesen Réndern aus
der Orlanskischen Strahlungsrandbedingung (Orlanski, 1976) ermittelt werden. Die
Orlanskische Strahlungsrandbedingung fordert, dafl

oW oW

—_— —_— = —-1<e<
S T =0 1<e<0 (3.3.1.4a)
oW ow

Yt e— = <e< 3.1.4b
s tego =0 0<c<1 (3.3.1.4b)
oW oW

—_— — V<Lcec<L
Y +c(9z 0 0<ec<1 (3.3.1.4¢)

jeweils am Einstrom-, am Ausstrém- und am Oberrand des Modellgebietes gelten muf.
c ist die Phasengeschwindigkeit numerischer Storungen. Im stationdren Zustand klingt
c auf null ab, und W wird konstant. Wie ¢ zu berechnen ist, wird in Orlanski (1976)

erldutert.
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4. Interne Grenzschichten bei neutraler Schichtung
4.1 Definition der internen Grenzschichten

Die Abbildung 4.1.1 zeigt schematisch den Aufbau einer bodennahen Luftstrémung, die
bei z = 0 auf eine Anderung der Bodenrauhigkeit trifft. Die Luftstrémung erfihrt diese
Anderung durch eine Zu- oder Abnahme des Impulsflusses an der Erdoberfliche. Die
Schicht, innerhalb der sich die Luftstrémung auf den neuen ImpulsfluBl einstellt, wird

als interne Grenzschicht bezeichnet.

e S

_f"' —

Ui — U2
-

2y Zo2

Abb.4.1.1: Schematische Darstellung der internen Grenzschichten iiber einer stufenar-
tigen Anderung der Bodenrauhigkeit. §(z,z) kennzeichnet die Verschiebung der Strom-

linien.

Im allgemeinen lassen sich verschiedene interne Grenzschichten jeweils fiir die mittle-
ren Zustandsgréfien sowie fiir die turbulenten Fliisse finden. Die vertikale Méachtigkeit
der internen Geschwindigkeitsgrenzschicht wird haufig durch die Héhe hy(z) festgelegt,
in der sich die horizontale mittlere Geschwindigkeit um 1% gegeniiber der ungestorten
Strémung gedndert hat (Garratt, 1990). In der gleichen Weise kann die vertikale Méch-
tigkeit hyy(z) der internen Impulsflugrenzschicht definiert werden. Numerische Simu-
lationen der neutral geschichteten internen Grenzschicht (beispielsweise von Shir, 1972)

zeigen, daf h,., etwa doppelt so grof} ist wie hy.

Innerhalb der internen Grenzschichten, in Bodennéhe iiber der neuen Fliche, kann nach

Rao et al. (1974a) eine Hohe h () angegeben werden, unterhalb der sich die Anderung
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des Impulsflusses —ww(z,z) — u2; bis auf 10% der Differenz u2, — u2; genihert hat.
Diese Schicht, die auch als neue Gleichgewichtsschicht bezeichnet wird, ist etwa zehnmal

flacher als die interne Geschwindigkeitsgrenzschicht.

4.2 Die Bedeutung der turbulenten Diffusion

Zahlreiche Modelle der lokalen Advektion beruhen auf der Annahme, dafl die horizontale
Impulsadvektion lediglich durch die vertikale turbulente Diffusion ausgeglichen werde.
Diese Modelle werden im folgenden Abschnitt 4.2.1 kurz vorgestellt und ihre Ergeb-
nisse im Abschnitt 4.2.2 mit numerischen Simulationen verglichen. Das wesentliche
Ziel dieses Abschnittes ist jedoch, die vertikale turbulente Diffusion in einer horizontal

inhomogenen Strémung ausfiihrlich zu betrachten.
4.2.1 Analytische Modelle

4.2.1.1 Diffusionsmodelle

Einfache Abschéitzungen des Anwachsens einer internen Grenzschicht beruhen im we-
sentlichen auf der Diffusionstheorie passiver Luftbeimengungen (siehe beispielsweise Mo-
nin, 1959; Miyake, 1965; Tennekes und Lumley, 1972, S. 14 ff.). Nach dieser Theorie
wird die Ausbreitung vom Boden aus freiwerdender Luftbeimengungen oder Partikel,
die die gleiche Dichte wie die umgebende Luft besitzen, durch zwei Prozesse beschrieben:
vertikaler Transport durch turbulente Vermischung - im wesentlichen durch die verti-
kale Fluktuation w - und horizontaler Transport mit der mittleren Strémung. Unter der
Annahme, dafl das mittlere Anwachsen der Partikelwolke proportional zur Standardab-
weichung der vertikalen Geschwindigkeit ist, folgt fiir die Hohe des Schwerpunktes der
Partikelwolke in einer neutral geschichteten Strémung

dh(z)
dt

~ (o)~ u, (4.2.1.1.1a)
Fiir die mittlere Driftgeschwindigkeit des Schwerpunktes der Partikelwolke wird

Z ~U(R(z)) = “—f‘ln@ (4.2.1.1.1b)



gesetzt. Integration dieser beiden Gleichungen ergibt

= h
h(z) (ln—(—wl — 1) ~ g + const : (4.2.1.1.2)
20
Damit liefert die Diffusionstheorie die wesentliche Aussage, daff die mittlere Hohe h(zx)
einer Partikelwolke von der mittleren Anstrémgeschwindigkeit U unabhingig ist. Nach

der Gleichung 4.2.1.1.2 ist diese Hohe lediglich eine Funktion -der Streichlénge = und
der Rauhigkeitsldnge zg.

Das Ergebnis der Diffusionstheorie wird durch eine einfache Abschitzung der charakte-
ristischen Lingenmafle der turbulenten Diffusion und der mittleren horizontalen Advek-
tion erhirtet. Die horizontale Advektion einer Beimengung S betrigt der Groflenord-
nung nach O(UAS/L,) - L, ist das Laingenma$ der horizontalen Advektion, in diesem
Beispiel gleich der Streichlinge. Fiir die Gré8enordnung der vertikalen turbulenten Dif-
fusion 1d8t sich O(K,, AS/12) angeben - mit I, als vertikalem Lingenmaf der Diffusion,
in diesem Beispiel proportional zur mittleren Héhe der Partikelwolke zu setzen. Da der

turbulente Austauschkoeffizient K, proportional zu u.l, ist, gilt

- (4.2.1.1.3)

Interessant ist ein Vergleich zur Entwicklung einer laminaren Grenzschicht. Da in ei-
ner laminaren Strémung der Austauschkoeffizient konstant ist, folgt analog zur obigen

Abschétzung

l v \/?
L_z ~ (UL ) = Re™1/2 . (4.2.1.1.4)

Im Gegensatz zu einer turbulenten Strémung héngt also das Anwachsen der Parti-
kelwolke in einer laminaren Strémung von der Anstrémung bezeihungsweise von der
Reynoldszahl Re der Anstrémung ab. Je kréftiger die Anstrémung, desto flacher ist die
Partikelwolke.

Miyake (1965) hat das Diffusionsmodell passiver Luftbeimengungen auf die Berech-
nung der vertikalen Maichtigkeit einer internen Geschwindigkeitsgrenzschicht {ibertra-
gen. Damit vernachlassigt Miyake (1965) die Beschleunigung der Strémung durch mitt-
lere Druckgradienten. Die 4.2.1.1.1a und b entsprechenden Gleichungen lauten fiir die
Geschwindigkeitsgrenzschicht stromab von einer stufenartigen Anderung der Bodenrau-
higkeit

dhy(z)

b (@5)? = g (4.2.1.1.5a)
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dz us1, hu(z)
—~U(h = —lp—= ; 2.1.1.
7 U(hy(z)) " In " (4.2.1.1.5b)
Daraus ergibt sich
h *
u(2) (ln hu(z) _ 1) = const =2 & ; (4.2.1.1.6)
201 201 Uwl 201

Das Verhiltnis der beiden Schubspannungsgeschwindigkeiten bestimmt Miyake (1965)

aus der Kontinuitétsgleichung zu

Una ln%ﬂﬂ -1 InZn
e 22 =1 a1 . (4.2.1.1.7)

e P e
O LTI B R TE B

202

In die Herleitung der Gleichung 4.2.1.1.7 flieit die Annahme ein, dal innerhalb der
internen Grenzschicht die Strémung sich sofort auf das neue Gleichgewicht eingestellt

daB also hy = heq gilt. Einsetzen der Gleichung 4.2.1.1.7 in 4.2.1.1.6 fiihrt auf

hy(z) (Inhu(fﬂ) _ 1) 4= (4.2.1.1.8)

202 202 202

Miyake (1965) wihlt anhand von Messungen fiir die Konstante A = 0.69. Panofsky und
Dutton (1984) korregieren diesen Wert auf 4 = 0.52

Von dem Miyakeschen Modell ausgehend leitet Jackson (1976) eine empirische Formel
fiir die vertikale Machtigkeit der internen Geschwindigkeitsgrenzschicht her, in dem er
die Gleichung 4.2.1.1.8 an Mefidaten anpaft. Zum einen beriicksichtigt Jackson die Ver-
schiebungshohe, zum anderen wahlt Jackson statt der Rauhigkeitslange z, ein nichtli-
neares Mittel beider Rauhigkeitslingen zo, = 0.5(22; + 23,)'/? als Skalierunglinge, um
dem empirischen Befund Rechnung zu tragen, daf} die vertikale Machtigkeit der internen
Geschwindigkeitsgrenzschicht nicht allein durch die Rauhigkeit der neuen Oberfliche,
sondern vielmehr durch die stirkere der Rauhigkeiten zu beiden Seiten der Rauhig-

keitsinderung bestimmt ist.

Walmsley (1989) vergleicht verschiedene Formeln fiir die vertikale Méchtigkeit der in-
ternen Geschwindigkeitsgrenzschicht mit zahlreichen Messungen und kommt zu dem
Ergebnis, dafl Jacksons empirisches Modell die gemessenen Grenzschichtméchtigkeiten
nur fiir relativ kurze Streichlingen von zehn bis zwanzig Metern gut beschreibt. Fiir
groflere Streichlingen 148t sich dagegen Miyakes Modell mit der von Panofsky und
Dutton ermittelten empirischen Konstante gut anwenden. Diese Beobachtung legt den
Schlufl nahe, daB die interne Geschwindigkeitsgrenzschicht ein Nahfeld und ein Fernfeld

aufweist. Im Nahfeld wird das Anwachsen der internen Geschwindigkeitsgrenzschicht
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wesentlich durch die gréfiere der Rauhigkeitslingen zu beiden Seiten des Rauhigkeits-
sprunges bestimmt, im Fernfeld dagegen durch die lokale Rauhigkeitslinge. Dieser

Befund kann durch Diffusionsmodelle nicht erklart werden.

4.2.1.2 Integralmodelle

Eines der ersten Modelle der internen Geschwindigkeitsgrenzschicht wurde von Elliott
(1958) vorgestellt. Dieses wie auch manches spiter formulierte Modell beruht auf der
Kontinuititsgleichung und der Bilanzgleichung des mittleren Horizontalimpulses, in der
die Horizontaldiffusion und die Beschleunigung durch horizontale Druckgradienten ver-

nachléssigt werden:

oU oW
o= (4.2.1.2.1a)
gdU ol o _ (4.2.1.2.1b)

Oz Oz Oz

Elliott (1958) 16st das Gleichungssystem 4.2.1.2.1 mit Hilfe des Kadrman-Pohlhausen--
Verfahrens. Nach dieser Methode ergibt sich

o hy(z) 9 hy(z)
Pz / U?dz | - U(hu)% / Udz | =u?, —u2, : (4.2.1.2.2)
0 0

Um die Gleichung 4.2.1.2.2 l6sen zu konnen, werden die mittlere Geschwindigkeit und
der turbulente Impulsflufl beziehungsweise die Schubspannungsgeschwindigkeiten mit-
einander verkniipft. Elliott (1958), Panofsky und Townsend (1964) sowie Plate und
Hidy (1967) nehmen an, daBl das vertikale Geschwindigkeitsprofil innerhalb der internen

Grenzschicht sich im allgemeinen durch

Uz) 1,2 oy ( z ) (4.2.1.2.3)
U2 K Zo2 hu(z)
beschreiben lafit.
Elliott (1958) setzt
f(E)y=0 . (4.2.1.2.4)
hyu

Diese Annahme bedeutet, dafl sich die Strémung an der Stelle z = hy sofort auf ein
neues Gleichgewicht mit der Oberfliche einstellt - es gilt also hy = heq. Trotz die-

ser unrealistischen Annahmen stimmt die von Elliotts Modell berechnete Anwachsrate
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der internen Geschwindigkeitsgrenzschicht mit Beobachtungen qualitativ iiberein, wenn-
gleich die vertikale Machtigkeit der internen Grenzschicht iiberschitzt wird - dies wird
im Abschnitt 4.2.2 an einem Beispiel gezeigt. Die analytische Losung, die Elliott durch
Integration der Gleichungen 4.2.1.2.2 mit 4.2.1.2.3 und 4.2.1.2.4 erhilt, kann durch

202 201 202

hy(z) 202 z \"*
= (0.75 — 0.03 In 222 (—) (4.2.1.2.5)

angendhert werden. Es stellt sich heraus, dal der vom Miyakeschen und vom Elliott-
schen Modell berechnete Funktionsverlauf Ay(z) innerhalb des Bereiches 102 < z/zp; <
10° - bei geeigneter Wahl der Konstanten A in der Gleichung 4.2.1.1.8 iibereinstimmen
(siehe auch Abb. 4.2.2.1 im Abschnitt 4.2.2). Das Verhiltnis der Schubspannungsge-
schwindigkeiten ergibt sich nach Elliott zu

Ux2 _ Iﬂ?::'
e =1+ el (4.2.1.2.6)

Z02

und ist von dem vom Miyakeschen Modell bestimmten zumindest fiir hinreichend grofie
Hohen hy /202 kaum zu unterscheiden. Plate und Hidy (1967) erweitern Elliotts Modell,
indem sie zwar die Gleichung 4.2.1.2.4 behalten, aber noch einen Term in der Gleichung

4.2.1.2.3 hinzufiigen, der die Verschiebung é der Stromlinien beriicksichtigt.

Panofsky und Townsend (1964) wéhlen

(u*l — u*Z) Z

4.2.1.2.
U2 hU ( 2 7)

z

3=
Aus der Gleichung 4.2.1.2.7 folgt, dafl sich der turbulente Impulsfluf} linear mit der
Hohe dndert. Ferner ist gewihrleistet, dafl zwischen der mittleren Geschwindigkeit und
dem turbulenten Impulsflufl ein lokales Gleichgewicht 8U/dz = (aw)'/?/(kz) erhalten
bleibt. Die Annahmen, die in das Modell von Panofsky und Townsend einflieflen, sind
realistischer als die des Elliottschen Modells. Die Ergebnisse beider Modelle fiir hy(z)
und w.2/u.; unterscheiden sich allerdings nur geringfiigig voneinander. Panofsky und

Townsend berechnen geringfiigig méchtigere internen Grenzschichten als Elliott.
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4.2.1.3 Ahnlichkeitsmodelle

Der erste Versuch, die rdumliche Struktur der bodennahen Strémung tiber Flichen
unterschiedlicher Bodenbeschaffenheit durch eine Ahnlichkeitstheorie zu beschreiben,
wurde von Townsend (1965a,b, 1966) unternommen. Ahnliche Modelle wurden da-
nach auch von Blom und Wartena (1969), Logan und Fichtl (1975) sowie Mulhearn
(1977) entworfen. Allen Ahnlichkeitsmodellen gemeinsam ist die grundlegende An-
nahme, daf} die Vertikalprofile der mittleren Zustandsgréfen und der turbulenten Fliisse
sich vollstandig durch Ahnlichkeitsfunktionen darstellen lassen, so dafl die mit geeigne-
ten Lingen- und Geschwindigkeitsmaflen und den Ahnlichkeitsfunktionen normierten
Vertikalprofile nicht mehr von der Streichlinge abhéingen. Die Entwicklung der internen
Grenzschicht wird dann nur durch die Lingen- und Geschwindigkeitsmafle bestimmt.
Townsend nimmt an, daf§ sich die mittlere Strémungsgeschwindigkeit U(z) innerhalb

einer internen Grenzschicht in drei Komponenten unterteilen 148t:
U(z) =Us(2) + Us + V(2) . (4.2.1.3.1)

Us ist die ungestorte Geschwindigkeit. Us steht fiir die Geschwindigkeitsénderung durch
die Verschiebung 6 der Stromlinien, die Townsend vernachlissigt. Die Anderung V(z)
der mittleren Geschwindigkeit gegeniiber der ungestorten Strémung U; soll nach Town-

send an jedem Punkt innerhalb der internen Grenzschicht ahnlich sein, so daf sich

Ue

V(z) = —g(n) (4.2.1.3.2a)
K
mit n = 2/l. schreiben 1if}t. Fiir den turbulenten Impulsfiufl wahlt Townsend
—uw = u?; + (v, —u2)G(n) . (4.2.1.3.2b)

l. und u. sind die Lingen- und GeschwindigkeitsmaBe der Ahnlichkeitsfunktionen g
und G. Townsend zeigt, daB aufgrund der Randbedingungen |u./u«1| << 1 und somit
u?, —u?, = 2u.u.; gelten mufl. Fir hinreichend grofie Werte [./z. leitet Townsend aus

der vereinfachten Bewegungsgleichungen 4.2.1.2.1b fiir die Ahnlichkeitsfunktionen

8 o, 96 (4.2.1.3.30)
dn dn
ab. Das Mischungswegmodell liefert eine zweite Gleichung fiir ¢ und G
0.8 (4.1.2.3.30)
dn 7
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so daf sich als Lésung

9(n) = Ei(-n) (4.2.1.3.4a)
G(n) = ezp(—n) (4.2.1.3.4b)

ergibt. Ei(—n) ist die Integralexponentialfunktion. Fiir I, und u. erhélt die Townsend
unter der Bedingung |uc/u.;| << 1und l./zg >> 1

e
e (ln— - 1) = 2k’z (4.2.1.3.5q)
202
U lnfﬂ
=—— (4.2.1.3.5b)
Us1 Inje=—-vy+1

v = 0.577 is die Eulersche Konstante. Das Townsendsche Modell liefert offensichtlich
Ergebnisse, die den oben erwdhnten Diffusions- und Integralmodellen sehr &hneln. Ins-
besondere stimmen die Gleichung 4.2.1.3.5a fiir das Liangenmaf [., das auch als vertikale
Miéchtigkeit der internen Geschwindigkeitsgrenzschicht aufgefafit werden kann, und die
Gleichung 4.2.1.1.8, die das Diffusionsmodell fiir hy(z) liefert, iiberein. Fiir das Verhalt-
nis der Schubspannungsgeschwindigkeiten .z /u.1 erhilt Townsend néherungsweise die

gleichen Ergebnisse wie Miyake und Elliott (Gleichungen 4.2.1.1.7 und 4.2.1.2.6).

4.2.1.4 Lineare Modelle

Der Vollsténdigkeit halber werden unter den analytischen Modellen der internen Grenz-
schicht die linearen Modelle aufgefiihrt. Die grundlegenden Ideen, auf denen die linearen
Modelle beruhen, wurden von Jackson und Hunt (1975) verdflentlicht. Walmsley et al.
(1986) haben diese Ideen auf die Beschreibung bodennaher Stromungen itber unter-
schiedlich rauhen Flichen iibertragen. Nach Jackson und Hunt werden die mittleren
Geschwindigkeiten U und W sowie der turbulente Impulsflul uw beziiglich eines un-
gestérten Gleichgewichtzustandes linearisiert, so dafl sich diese Groflen in Taylorsche

Reihen entwickeln lassen:

v=2 (lni +n,Uo(X,2Z) + O(nf)) (4.2.1.4.1a)
K 20
.l
W = n,‘—;—fwo(x, Z) + O(72)... (4.2.1.4.1b)
—ww = u? (1 +1,To(X, Z) + O(n?)...) (4.2.1.4.1¢)
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7, ist eine kleine Zahl. Uy, Wy, T sind die Entwicklungskoeffizienten erster Ordnung, !
und L stehen fiir ein vertikales und horizontales Lingenmaf}, mit denen die Koordinaten

zu

T z
X=7, Z=7

normiert werden. Die linearisierte Bewegungsgleichung 4.2.1.2.1b lautet:

(1+ InZ > an Wg &L 6To

- 4.2.1.4.2
inZy%) X T Zinz;t  linz;} 0% ( )

wobei nur Terme der Gréflenordnung O(7,) berticksichtigt werden. Jackson and Hunt

(1975) bestimmen das Verhiltnis der Langenmafie I/ L durch

1.1
fan_o = const . (4.2.1.4.3)

Diese Gleichung dhnelt sehr den oben erwéhnten Gleichungen fiir die Anwachsrate hy/a
der interen Grenzschichten. Dies ist nicht verwunderlich, da Jackson und Hunt die
Gleichung 4.2.1.4.3 im wesentlichen unter der Annahme ableiten, dafl in der Luftschicht
z/1 <1 sich Advektion und vertikale Diffusion die Waage halten - also der gleichen An-
nahme, die auf die Beziehung 4.2.1.1.3 fiihrt. Die Konstante in der Gleichung 4.2.1.4.3
kann beliebig gewihlt werden. Jackson und Hunt wihlen 2x%, da bei Verwendung
des Mischungswegmodells als Turbulenzschliefung sich diese Konstante gegen andere

herauskiirzt. Im Prinzip sollte die Konstante an Daten angepasst werden (Claussen,

1988b).

Jackson and Hunt (1975) 16sen die Gleichung 4.2.1.4.2 durch eine Reihenentwicklung
nach In(Z; )" ". Fiir n = 0 ergibt sich aus 4.2.1.4.2

== (4.2.1.4.4)

Die Linearisierung der Gleichung 3.2.1 fiir die turbulenten Fliisse sowie des Mischungs-

wegmodells 3.2.1.1 und 3.2.1.2 liefert schliefllich

U, 0 ,,0U

— =7 . 4.2.1.4.5

0X 0Z 07 ( )
Die von Jackson und Hunt vorgeschlagene Linearisierung kann auch fiir sémtliche im
Abschnitt 3.2 vorgestellten Turbulenzmodelle durchgefiihrt werden (Claussen, 1988a).
Die Gleichung 4.2.1.4.5 wird durch eine Fouriertransformation in eine gewdhnliche Dif-

ferentialgleichung umgewandelt. Als Lésung fiir die Fouriertransformierte der mittleren

Geschwindigkeit lassen sich modifizierte Besselfunktionen finden. Beljaars et al. (1987)
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16sen in ihrem linearen Modell die die Gleichung im Wellenzahlraum durch ein numeri-

sches Modell finiter Differenzen.

Die linearen Modelle kénnen zur Simulation iiber recht komplexen Gelinde mit zahlrei-
chen Rauhigkeitsénderungen gut eingesetzt werden. Die bekannteste Anwendung diirfte
das Modell des européischen Windatlasses sein (Troen und Petersen, 1989). Neue Ein-

sichten in den Prozef der lokalen Advektion liefern-sie nicht.

4.2.1.5 Bewertung der analytischen Modelle

Wie Vergleiche mit Messungen in der bodennahen Atmosphéire zeigen (siehe Brad-
ley, 1968, Panofsky und Petersen, 1972, Petersen und Taylor, 1973, Jackson, 1976
und Walmsley, 1989 - Beispiele werden auch im folgenden Abschnitt 4.2.2 vorgestellt),
konnen die Diffusionsmodelle, Integralmodelle und Ahnlichkeitsmodelle die in der Na-
tur beobachteten Schubspannungsgeschwindigkeiten und vertikalen Machtigkeiten der
internen Geschwindigkeitsgrenzschichten qualitativ richtig wiedergeben. Dies lafit den
Schlufl zu, dafl die Wechselwirkung zwischen horizontaler Advektion und vertikaler tur-
bulenter Diffusion - dies ist die grundlegende Annahme in sdémtlichen analytischen Mo-

dellen - ein wesentlicher Mechanismus der lokalen Advektion ist.

Allerdings gibt es auch systematische Abweichungen zwischen Modellrechnung und Be-
obachtung. Die Mefldaten zeigen eine wesentlich raschere Angleichung der Bodenschub-
spannung an neue Rauhigkeitsverhéltnisse als simtliche oben genannten Modelle. Auch
die vertikale Machtigkeit der internen Geschwindigkeitsgrenzschicht wird zu grof ange-
geben. Lediglich die Diffusionsmodelle kénnen durch geschickte Wahl der freien Inte-
grationskonstante an Daten angepafit werden. Doch selbst im letzteren Fall stimmen

Beobachtungen und Rechnungen nahe der Rauhigkeitsinderung nicht iiberein.

Diffusions- und Integralmodelle beruhen auf der unrealistischen Annahme, daf§ die Stro-
mung sich sofort auf ein neues Gleichgewicht mit der neuen Oberfliche einstellt. In
der Natur wird dagegen beobachtet, dafl zwischen dem alten und dem neuen Gleich-
gewicht eine Ubergangsschicht existiert. Panofsky und Townsend (1964) schwichen
die Annahme eines steten Gleichgewichtes ab, indem sie eine Héhenabhéngigkeit des

turbulenten Impulsflusses vorschreiben. Wie Peterson (1969) bemerkt, fiihrt dies zu
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einem iiberbestimmten Gleichungssystem. Es werden vier Gleichungen fiir U, W und
uw bereitgestellt. Die Ahnlichkeitsmodelle vermeiden zwar eine explizite Vorgabe der
Profilfunktionen, doch ist die Ahnlichkeit der Vertikalprofile der mittleren Gréfien und
der turbulenten Fliisse nur weit stromab von einer Rauhigkeitsinderung gegeben und
nur in Strémungen iiber geringfiigigen Anderungen der Bodeneigenschaften. Gleiches

gilt auch beziiglich der linearen Modelle.

Ein wesentlicher Nachteil der oben genannten Modelle liegt in der Wahl der Turbulenz-
schlieBung. Diese Modelle verwenden implizit oder explizit das Mischungswegmodell,
das ein Gleichgewicht zwischen dem turbulenten Impulsflul und der mittleren Windsche-
rung festlegt. (Lediglich das Modell von Beljaars et al. (1987) ist davon ausgenommen.)
Da die turbulente Diffusion - neben der Advektion - offenbar eine Hauptrolle bei lokalen
Advektion spielt, miissen die Modellergebnisse von der Wahl der Turbulenzschlieung
abhéngen. Daher soll der Diffusionsterm im folgenden Abschnitt 4.2.2 niher untersucht

werden.

4.2.2 Ein numerischer Vergleich verschiedener Turbulenzmodelle

Die in diesem Abschnitt vorgestellten Ergebnisse beruhen im wesentlichen auf der Ar-
beit von Claussen (1988a). Huang und Nickerson (1974b) sowie Taylor (1972) haben

dhnliche, wenngleich weniger umfangreiche Untersuchungen durchgefiihrt.

Um die Bedeutung des Diffusionsterms fiir die lokalen Advektionsprozesse niher zu
beleuchten und um auf besondere Mechanismen der turbulenten Diffusion iiber einer
inhomogenen Oberfliche zu schliefien, hat Claussen (1988a) die bodennahe Strémung
iiber einer stufenartigen Anderung der Bodenrauhigkeit mit ein und demselben nume-
rischen Strémungsmodell, aber vier verschiedenen Modellen des Austauschkoeffizienten
berechnet. Die vier Turbulenzmodelle, die bereits im Abschnitt 3.2 vorgestellt wurden,
werden im folgenden mit Modell 1 : Mischungswegmodell, Modell 2 : Petersonsches
Modell, Modell 3 : Prandtl- Kolmogoroff-Modell und Modell 4 : E — e—Modell be-
zeichnet. Die Rauhigkeitslingen zo; und zo, sowie die Windgeschwindigkeit weit strom-
auf von der Rauhigkeitsinderung wurden in dem numerischen Experiment so gewihlt,

dafl die Rechenergebnisse mit den experimentellen Untersuchungen von Bradley (1968)
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verglichen werden kénnen.® Als Randbedingungen wurden daher zg; = 0.00002m und

zp2 = 0.0025m sowie U(z = H = 2.2m) = 3.9m/s in ¢ = —10m gesetzt.

Die Abbildung 4.2.2.1 zeigt die unterschiedliche vertikale Méchtigkeit der internen Ge-
schwindigkeitsgrenzschicht, die mit den verschiedenen Modellen 1, 2, 3 und 4 bestimmt
wurden. Zum Vergleich sind auch die Werte des Elliottschen und des Miyakeschen Mo-
dells in die Abbildung eingetragen. Offenbar kénnen nur Modell 4 und Modell 2 die
Bradleyschen Mefidaten treffen. Wie bereits erwahnt, 1a88t sich das Miyakesche Modell
durch geschickte Wahl der Konstanten A an die Daten anpassen. In diesem Fall wire
A ~ 0.32 zu wahlen.

Z[M]

0.1

1 X [M] 10

Abb.4.2.2.1: Die vertikale Michtigkeit der internen Geschwindigkeitsgrenzschicht als
Funktion der Streichlinge. Die Kurvenparameter beziehen sich auf die verschiedenen
Turbulenzmodelle (Siehe auch Symbolliste). E und M kennzeichnen die Ergebnisse des
Elliottschen und des Miyakeschen Modells.

In den Abbildungen 4.2.2.2a und b sind die Vertikalprofile der mittleren horizontalen
Windgeschwindigkeit an verschiedenen Punkten zu beiden Seiten der Rauhigkeitsénde-
rung dargestellt. Hier werden nur die vom Modell 3 und Modell 4 berechneten Profile
gezeigt. Die Ergebnisse des Modells 1 und des Modells 2 gleichen jeweils denen des
Modells 3 und des Modells 4. Die vollstindige Serie der Abbildungen ist in dem Aufsatz
von Claussen (1988a) enthalten.

© Bradley (1968) hat Windgeschwindigkeit und Bodenschubspannung iiber einer
glatten Rollbahnfliche und speziell konstruierten, rauhen Nagelmatten gemessen.
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Die Abbildungen 4.2.2.2a und b zeigen einen interessanten qualitativen Unterschied in
den von den verschiedenen Turbulenzmodellen berechneten Vertikalprofilen der mittle-
ren Strémungsgeschwindigkeit. Modell 4 (und ebenso Modell 2 ) fithrt offenbar - im
Gegensatz zu Modell 3 (und Modell 1 )- zu einem Wendepunkt im logarithmischen
Vertikalprofil U(In z). Solche Wendepunkte sind auch in den Bradleyschen Daten zu er-
kennen - Peterson (1969) wies als erster darauf hin. Auch die von Petersen und Taylor
(1973) auf der dénischen Halbinsel Risg erhobenen Daten zeigen diese Wendepunkte.
In dem Vergleich der Turbulenzmodelle Wird deutlich (siehe Claussen, 1988a), daf} die
Existenz eines Wendepunktes in den Modellen 3, 4 mit einer kriftigeren Impulsfluidi-

vergenz als in den Modellen 1, 2 einhergeht.

10'
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. — 0.0
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-3 4 | —— 10.0
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0.0 Ur.2 OI.4 OI.B 0.8 1.0

U 7 U(Z=H)
Abb.4.2.2.2a: Vertikalprofile der mittleren horizontalen Geschwindigkeit in verschie-
denen Entfernungen (in: m) stromauf (z < 0) und stromab (¢ > 0) von einer Rauhig-

keitsinderung. Die Profile wurden mit dem Modell 3 berechnet.

In die Abbildung 4.2.2.2b sind die vertikale Méachtigkeit h,,, und hy der internen Impuls-
flu- und Geschwindigkeitsgrenzschicht, die Méchtigkeit h.y der nach Rao et al. (1974)
definierten neuen Gleichgewichtsschicht sowie die Méachtigkeit hps der vom Miyakeschen
Modell (mit A = 0.69) berechneten internen Grenzschicht fiir die Streichlénge 2 = 10m
eingezeichnet. Offensichtlich stimmen hps ~ 1.3m und hy. ~ 1.2m recht gut iiber ein.
Daher wird in manchen Anwendungen (siehe beispielsweise Sempreviva et al., 1990)
huw mit dem Miyakeschen Modell abgeschitzt. Das Verhéltnis der vertikalen Grenz-
schichtméchtigkeiten untereinander betrdgt in etwa heg/hyw ~ 1/10 und hy/hyw ~ 1/2.
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Als Faustregel fiir das Verhiltnis zwischen vertikaler Michtigkeit der internen Grenz-
schichten und der Streichlinge geben Shir (1972) und Rao et al. (1974) he,/z ~ 1/100,
hu/z ~ 1/20 und hy,/x ~ 1/10 an. Diese Regel stimmt mit den Ergebnissen des
Modells 4 iiberein.
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Abb.4.2.2.2b: Wie Abb. 4.2.2.2a, nur fiir Modell 4

Daf} die interne Impulsflufigrenzschicht wesentlich méchtiger ist als die interne Geschwin-
digkeitsgrenzschicht, wird von simtlichen hier vorgestellten Turbulenzmodellen (Mo-
dell 1, 2, 3, 4) berechnet. Die unterschiedliche Méchtigkeit der Grenzschichten kann
nach dem Prandtlschen Mischungswegmodell (Modell 1) darauf zuriickgefiithrt werden,
daB die Anderung des turbulenten Impulsflusses proportional zum Quadrat der Ge-
schwindigkeitsianderung ist. In den anderen Turbulenzmodellen (Modelle 2, 3, 4) ist die
Ursache fiir die unterschiedliche Michtigkeit in der Anderung der turbulenten kineti-
schen Energie, also letztlich in der Nettoproduktion (Scherproduktion minus Dissipa-

tion) turbulenter kinetischer Energie zu suchen.

In der Abbildung 4.2.2.2b ist auch die Héhe hg, eingetragen. In der Schicht z < hg, ist
die Abweichung der mit dem lokalen turbulenten Impulsflul und der H6he normierten
mittleren Windscherung vom Gleichgewichtswert geringer als 10% - siehe auch Glei-
chung 4.2.2.1 und Abbildung 4.2.2.4 weiter unten. Danach diirfte die vertikale Méch-
tigkeit der Schicht, in der sich mittlere Gréflen und turbulente Fliisse durch Gleichge-

wichtsbeziehungen miteinander verkniipfen lassen, noch etwa einen Faktor 1/3 bis 1/2
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kleiner sein als die von Rao et al. (1974) angegebene vertikale Méachtigkeit hey einer
neuen Gleichgewichtsschicht.

Die von den verschiedenen Turbulenzmodellen ermittelte Schubspannungsgeschwindig-

keit ist in der Abbildung 4.2.2.3 dargestellt.

3.0

Ux/Ux(EQ)

1
-10.0 -7.5 -5.0 -2.5 0.0 2.5 5.0 7.5 10.0
X (M)

Abb.4.2.2.3: Die Schubspannungsgeschwindigkeit normiert mit ihrem Wert weit strom-
auf von der Rauhigkeitsinderung als Funktion der Streichlinge. Die verschiedenen
Kurven sind die Ergebnisse der Turbulenzmodelle 1, 2, 3 und 4 (siehe Text oder Sym-
bolliste). Die mit E bezeichnete Kurve ergibt sich aus dem Elliottschen Modell (1958).
Die Punkte kennzeichnen Bradleys (1968) MeBdaten.

Samtliche Modelle, auch die analytischen, zeigen ein kriftiges ” UberschieBen” der Schub-
spannungsgeschwindigkeit knapp stromab von der Rauhigkeitsinderung, das darauf
zuriickzufiithren ist, dafl die Scherung der mittleren Strémung und damit der Impuls-
flul am Rauhigkeitsiibergang am stérksten ist und erst weiter stromabwérts durch die
turbulente Diffusion allmahlich verringert wird. Fliefit die Strémung von einer rauhen
auf eine glatte Fliche, so wird ein ”Unterschwingen” der Schubspannungsgeschwindig-

keit beobachtet (siche Abschnitt 4.5.1).

Drei weitere Punkte sind in der Abbildung 4.2.2.3 bemerkenswert. 1.: Stromauf von
der Rauhigkeitsénderung wird ein ”Unterschwingen” der Schubspannungsgeschwindig-
keit berechnet. 2.: Im Gegensatz zu Modell 1 und Modell 3 zeigen Modell 2 und Modell

4 einen nichtmonotonen Funktionsverlauf u.(z) fiir « > 0. Beide Punkte kénnen auf

50



die Stérung des mittleren horizontalen Druckgradienten zuriickgefithrt werden (siehe
Abschnitt 4.3). 3.: Nur das Modell 4 gibt die beobachtete recht kriftige Anderung
der Schubspannungsgeschwindigkeit unmittelbar stromab vom Rauhigkeitssprung rich-

tig wieder.

Claussen (1988a) vergleicht neben den eben erwihnten Gréfien auch die von den unter-
schiedlichen Turbulenzmodellen ermittelten Ahnlichkeitsfunktionen ®; und ay. Diese

Funktionen sind durch

&, = = U _, (4.2.2.1)
Vuw(z,z) 0z
und
_ uw(z,z) 3
a1 = rpets =1 (4.2.2.2)

definiert. In einer horizontal homogenen Strémung gilt ®; = a3 = 0. Das Mischungs-
wegmodell, Modell 1 , setzt ®; = 0, wihrend Modell 2 , Modell 3 und Modell 4 ®; # 0
erlauben. Petersons Modell, Modell 2 , fordert o; = 0 - im Gegensatz zu den anderen

Turbulenzmodellen.* Claussen (1988a) findet
2 >8> 8" >0V =0

sowie

(3)

S o (4)

ol >a{® > afP =0

Der hochgestellte Index weist auf das entsprechende Turbulenzmodell hin. Hier sind nur
<I>§4) und ag‘l) abgebildet. Diese Werte stimmen recht gut mit den von Rao et al. (1974)
aus einem Schliefungsmodell zweiter Ordnung berechneten iiberein. Dies liegt vermut-
lich daran, dal das Modell 4 und das Raosche Modell beide die Mischungsweglinge

(beziehungsweise den sogenannten "master length scale”) in dhnlicher Weise berechnen.

* Oft wird auch im Mischungswegmodell o; = 0 gesetzt, so dafl in diesem Modell
die Scherproduktion P, genauso grof ist wie die Dissipation e turbulenter kinetischer
Energie.
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Abb.4.2.2.4: Die Abweichung der mit dem lokalen turbulenten ImpulsfluB und der

Héhe normierten mittleren Windscherung vom Gleichgewichtswert. Die Ergebnisse wur-

den mit dem Modell 4 erzielt.

o
~ — -10.0
------------ -0.5
“. —_—— 0.5
- —_——— 3.0
—  10.0
g ~
N o
D‘-
=
o
O. )
-0.2 0.6 0.8
Abb.4.2.2.5: Die Abweichung des Quotienten des lokalen turbulenten Impulsfluf und

der turbulenten kinetischen Energie vom Gleichgewichtswert. Die Profile wurden mit
dem Modell 4 berechnet.

Eine Anderung der Mischungsweglinge von ihrem Wert xz in einer horizontal homoge-
nen Strémung wird nur im Modell 4 zugelassen. Ein Maf fiir diese Anderung ist die

Grofle

33/2,~1 _
=l ke (4.2.2.3)

KZ
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die in der Abbildung 4.2.2.6 gezeigt wird. Erkennbar ist, daB die Mischungsweglinge

stromab vom Rauhigkeitssprung kleiner als xz wird.

—_— -10.0
........................ —3.0
------------ -0.5
——— 0.5
—-— 3.0
—  10.0
0.1
Abb.4.2.2.6: Die Abweichung der Mischungsweglinge von ihrem Gleichgewichtswert.

Die folgenden Abbildungen 4.2.2.7a und b zeigen die unterschiedlichen Austauschko-
effizienten als Funktion der H6he und der Streichlinge. Auch hier werden nur die

Ergebnisse der Modelle 3, 4 gegeniibergestellt.
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Abb.4.2.2.Ta: Isolinien des vom Modell 3 berechneten, dimensionslosen Austauschko-

effizienten K, /(Ku1201).
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Abb.4.2.2.7b: Isolinien des vom Modell 4 berechneten Austauschkoeffizienten.

Das Modell 3 (ebenso Modell 1 und Modell 2 ) und Modell 4 zeigen einen bemerkens-
werten Unterschied. Der Austauschkoeffizient des Modells 3 (ebenso des Modells 1, 2)
dndert sich mehr oder weniger kréftig - der Austauschkoeffizient des Modells 4 bleibt
hingegen nahezu unveréndert. Eine sehr langsame Angleichung des Austauschkoeffizi-
enten an geinderte Bodenverhiltnisse wird auch von Beljaars (1982) und Beljaars et
al. (1983) aus Messungen des Impulsflusses und der mittleren Windscherung beob-
achtet. Beljaars (1982) fithrt die langsame Angleichung des Austauschkoeffizienten auf
die starke Abweichung des Verhiltnisses der mittleren Windscherung zum turbulenten
Impulsflufl zuriick. Claussen (1988a) weist daraufhin, daf letztlich die Anderung der

Mischungsweglénge fiir diesen Effekt verantwortlich sein diirfte.

Eine mégliche Erkldrung konnte ein spektrales Turbulenzmodell von Claussen (1985a)
liefern. Claussen (1985a) vermutet, daB die Produktion spektraler turbulenter kine-
tischer Energie umgekehrt proportional zur mittleren Windscherung ist, so dafl eine
kriftige Windscherung mit energiereichen Turbulenzelementen bei relativ grolen Wel-
lenzahlen, also Turbulenzelementen kleiner Abmessung, verbunden ist, eine schwache
Windscherung dagegen mit Turbulenzelementen geringerer Energiedichte, aber gréfierer
Abmessung. Da die energiereichen Turbulenzelemente am wirksamsten Impuls trans-
portieren, ist die Grofe dieser Elemente proportional zur Mischungsweglinge. Auf die
Stromung iiber einem Rauhigkeitssprung iibertragen, ergibt diese Vorstellung folgendes

Bild. Trifft die Strémung von einer relativ glatten auf eine rauhe Fliche, so nimmt die
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Windscherung in Bodennihe zu. Dies bedeutet zwar auch eine Zunahme an turbulenter
kinetischer Energie, doch bei grofieren Wellenzahlen. Die energiereichen Turbulenzele-
mente werden kleiner und daher dndert sich auch der turbulente Austauschkoeffizient,
der ja proportional zur Wurzel der turbulenten kinetischen Energie und der Mischungs-
weglange ist, nur geringfligig. Messungen der Turbulenzspektren in internen Grenz-

schichten von Hgjstrup (1981) bestétigen diese Vermutung.

Zusamenfassend lifit sich also feststellen, dafl nur ein Turbulenzmodell, in dem die Mi-
schungsweglinge aus der Struktur des Stromungsfeldes berechnet und nicht als Gleich-
gewichtswert vorgegeben wird, die in der Natur beobachtete langsame Angleichung des
Austauschkoeflizienten realistisch beschreiben kann. Offensichtlich gelingt dies schon
mit dem Modell 4 , dem E — e—Modell, das recht dhnliche Ergebnisse liefert wie ein

erheblich aufwendigeres Turbulenzmodell zweiter Ordnung.
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4.3 Die Bedeutung des Druckfeldes

Neben der Advektion und der Diffusion wird die Impulsbilanz durch die rdumliche
Anderung des Druckfeldes bestimmt. Der Druckterm wird in vielen Modellen der lokalen
Advektion vernachlissigt, obwohl diesem Term in einer inkompressiblen Strémung eine

grofie Bedeutung zukommt.

Der Druck P ist in den Bewegungsgleichungen einer inkompressiblen Strémung keine
unabhéngige Gréfle, sondern kann aus der Divergenz des Geschwindigkeitsfeldes be-
rechnet werden und ist so unmittelbar mit der Kontinuitétsgleichung verkniipft. Im
Prinzip 1a8t sich sogar sagen, dal das Druckfeld die Divergenzfreiheit des Geschwindig-
keitsfeldes erzwinge. In einer Strémung iiber unterschiedlich rauhen Flichen macht sich
dies folgendermaflen bemerkbar: Streicht die bodennahe Luft von einer relativ glatten
auf eine rauhe Oberflache, so wird sie iiber der rauhen Oberfliche abgebremst. Durch
die Anderung des Druckfeldes beziehungsweise des Stromlinienfeldes ”sieht” die nach-
folgende Luft die langsamere Luftmasse als Hindernis und wird bereits stromauf vom
Hindernis abgebremst und iiber dem Hindernis beschleunigt. Die Abbildung 4.3.1 zeigt
die Verschiebung der Stromlinien iiber einer stufenartigen Zunahme der Rauhigkeit von

201 = 107%m auf zp; = 107 2m bei z = Om.
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Abb.4.3.1: Isolinien der normierten Stromfunktion 1/; = 1bu.1/20 einer Strémung tiber
einer stufenartigen Anderung der Bodenrauhigkeit bei = = 0. (Hier: zq = zgz, siehe

Text.)
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In der Abbildung 4.3.2 sind die Isolinien der lokalen Anderung der mittleren Hori-
zontalgeschwindigkeit fiir dieselbe Strémung dargestellt. Zu erkennen ist die lokale
Abbremsung der Strémung iiber der rauheren Fliche und ebenso stromauf vom Rau-
higkeitssprung. Uber der abgebremsten Luftschicht macht sich die Beschleunigung der

Stréomung, insbesondere direkt iiber dem Rauhigkeitssprung, bemerkbar.

(Z/720)%0.01

Abb.4.3.2: Isolinien der normierten Geschwindigkeitsinderung %% = %ﬁ‘ in einer

Strémung tber einer stufenartigen Anderung der Bodenrauhigkeit bei z = 0.

Die Abbildungen 4.3.1 und 4.3.2 entstammen dem Aufsatz von Claussen (1987). Die
Stromfunktion und die lokale Geschwindigkeitséinderung in diesen Abbildungen werden
mit einem geeigneten Geschwindigkeits- und Lingenmafl normiert, wozu die grofiere
der beiden Rauhigkeitslingen - in den Abbildungen einfach mit z, bezeichnet - und
die Schubspannungsgeschwindigkeit u.; oder die mittlere Geschwindigkeit U(H) in ei-
ner Héhe z = H weit stromauf vom Rauhigkeitssprung gewahlt wird. Claussen (1987)
erwahnt, daf} die Normierbarkeit der bodennahen Strémung zu beiden Seiten der Rau-

higkeitsinderungen durch Vergleichsrechnungen nachgewiesen ist.t

Bereits Huang und Nickerson (1974a) haben die Ausbreitung einer Strémungsénderung
stromauf vom Rauhigkeitssprung mit einem Mischungswegmodell numerisch untersucht.

Sie beobachten, dafl die interne Impulsflufigrenzschicht bis in etwa —z/zp2 ~ O(10%)

T Bradley (1968), Shir (1972), Rao et al. (1974) und Lo (1986) haben die Normier-

barkeit vorausgesetzt.
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nachweisbar ist. Dies wird durch Claussens Rechnungen nicht bestitigt. Claussen
(1987) findet die interne Impulsgrenzschicht bis in etwa —z/zp ~ 600 - mit z, ist wie-
derum die die groflere der beiden Rauhigkeitslingen bezeichnet - und zwar in Strémun-
gen, die sowohl von einer glatten auf eine rauhe Fliche flieBen als auch umgekehrt von
einer rauhen auf eine glatte Fliche. Die Ausdehnung der internen Grenzschicht strom-
auf von einer Rauhigkeitsinderung hingt also offenbar von der grofleren der beiden
Rauhigkeitslaingen ab und kaum von der Rauhigkeitslinge stromab von der Rauhig-

keitsénderung.

8.0

6.0

1

(Z/70)%0.01
4.0
\\
<
N
=

o I ,/_“'&_-"""\_ \
o~ / - N\ ) :
At N T

! / on i
/ : R

o S S\ o=

O‘ . T — : ;‘7_-="’?B 0 . T

-6.0 -4.0 -2.0 0.0 2.0 4.0 6.0

(X/20)%0.01

Abb.4.3.3a: Isolinien der prozentualen, relativen Differenz zwischen lokaler mitt-
lerer Geschwindigkeit und ungestérter Geschwindigkeit weit stromauf von der Rauhig-
keitsinderung, also

U(z,z) — U(—00,2)
U(—Ooaz)

X 100 = const
Hier: z¢2/2z01 = 103.

In den Abbildungen 4.3.3a und b sind die Isolinien der relativen Geschwindigkeitsinde-
rung dargestellt. Die vertikale Méachtigkeit der internen Geschwindigkeitsgrenzschicht
hy ist durch die gestrichelte +1% beziehungsweise strichpunktierte -1%-Isolinie in der
Abbildung 4.3.3a beziehungsweise 4.3.3b gekennzeichnet. Diesen Abbildungen ist zu
entnehmen, dafl die interne Geschwindigkeitsgrenzschicht in beiden Féllen - sowohl fiir

zo2/z01 > 1 wie auch fiir zg2/201 < 1 - bis in etwa —z/zp ~ 300 reicht. Der letztere
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Wert ist als Daumenregel anzusehen, denn in den Abbildungen ist zu erkennen, daff die

interne Grenzschicht nicht abrupt bei —z/z; = 300 endet. *
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Abb.4.3.3b: wie Abbildung 4.3.3a, nur fiir zp3 /201 = 1073,

Der Einflul des Druckgradienten auf das Geschwindigkeitsfeld macht sich nicht nur
stromauf vom Rauhigkeitssprung bemerkbar. Die interne Geschwindigkeitsgrenzschicht
stromab vom Rauhigkeitssprung wachst fiir 292 /291 < 1 langsamer an als fiir 293 /291 >

0.77 und fiir 202/201 < 1 etwa hy ~ z°7 ermittelt. Al-

1. Fiir 202/201 > 1 wird hy ~ =
lerdings ist die vertikale Machtigkeit der internen Geschwindigkeitsgrenzschicht unmit-
telbar iiber dem Rauhigkeitssprung fiir den Fall zg2/291 < 1 grofer als fiir zg2/201 > 1.
Auch Shir (1972) und Huang und Nickerson (1974a) beobachten ein unterschiedliches
Anwachsen der internen Geschwindigkeitsgrenzschicht. Modelle, die eine Anderung der

Stromung durch Druckgradienten nicht beriicksichtigen, zeigen diesen Unterschied nicht.

Wie sich die Anderung der Strémung stromauf vom Rauhigkeitssprung in der turbulen-
ten kinetischen Energie, dem turbulenten Impulsflul und den Ahnlichkeitsfunktionen
bemerkbar macht, ist zum Teil den Abbildungen des Abschnittes 4.2.2 zu entnehmen.
Die Einzelheiten werden ausfiihrlich in dem Aufsatz von Claussen (1987) beschrieben.
Hier sei lediglich noch auf das Verhalten der Schubspannungsgeschwindigkeit hingewie-

sen.

¥ Die in den Abbildungen 4.3.3a und b gezeigten Rechnungen wurden mit dem
Prandt-Kolmogoroff-Modell (Modell 3 ) durchgefiihrt, das im Vergleich mit Messun-
gen etwas zu hohe interne Grenzschichten berechnet. Kontrollrechnungen mit dem
realistischeren E — e—Modell (Modell 4 ) (Claussen, 1988a) zeigen jedoch nur geringe
Unterschiede: Modell 3 liefert —z/z¢ ~ 320 und Modell 4 —z/z, ~ 280.
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In der Abbildung 4.2.2.3 wurde die Schubspannungsgeschwindigkeit zu beiden Sei-
ten eines Rauhigkeitssprunges gezeigt und bemerkt, dafl zwei Turbulenzmodelle einen
nichtmonontonen Kurvenverlauf der Schubspannungsgeschwindigkeit berechnen. Dies
wurde der Wirkung des Druckfeldes zugeschrieben. Dafiir sprechen folgende Punkte:
Shir (1972), der Petersons Turbulenzmodell verwendet, aber im Gegensatz zu Peterson
(1969) eine Beschleunigung der Strémung durch Druckgradienten zulifit, beobachtet in
seinen Modellrechnungen ein nichtmonotones u,(z) - nicht aber Peterson. Beljaars et al.
(1987) verwenden das gleiche Turbulenzmodell wie Claussen (1988a), vernachlissigen
aber den Druckgradientterm in der Impulsbilanz und erhalten ein monotones u,(z) - im
Gegensatz zu Claussen (1988a). Das nichtmonotone Verhalten der Schubspannungsge-
schwindigkeit kann nach Claussen (1987) als relative Rezirkulation der Strémung oder
als Frontwirbel interpretiert werden. In der Tat &hnelt die Kurve u.(z) der Zeitreihe der
Konzentration c(t) eines sich am Boden ausbreitenden schweren Gases (Kénig, 1987),

das am Kopf der Gaswolke einen Frontwirbel ausbildet.

AIR FLOW .

aol SMOOTH TO ROUGH

=== UM,q  Caussen
UV RAMS
® Uil  CASEl
4 UlUgy CASE2
" Uy CASE3

Tlegl

1.0 ———" .-_-.----.,...?

0.851— RS
=10 -5

" - | L b a

(X/Z,)*0.01

Abb.4.3.4: Vergleich zwischen gemessener und berechneter Schubspannungsgeschwin-
digkeit fiir zo1 = 0.00002m und zp2 = 0.0025m (siehe auch Abschnitt 4.2.2). Ausgezo-
gene Linie: grobmaschiges numerisches Modell der Colorado State University (CSU).
Die noch unveréffentlichte Abbildung stammt von Wu (CSTU).

In der Abbildung 4.2.2.3 ist auch die Stérung der Schubspannungsgeschwindigkeit strom-
auf vom Rauhigkeitssprung deutlich zu erkennen. Diese Stérung wurde in einem Wind-
kanal bereits nachgewiesen, wie der noch unveréffentlichten Abbildung (hier Abbildung

4.3.4) von Wu (1990, persénliche Mitteilung) zu entnehmen ist. Leider sind keine Ein-
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zelheiten des Experimentes bekannt. Daher kann auch nicht erklirt werden, warum

manche der Messungen kein ”Uberschiefen” von u, zeigen.

Auch beim Ubergang der Strémung von einer rauhen auf eine glattere Fliche wird die
Schubspannungsgeschwindigkeit stromauf von der glatteren Fliche gestort. w, nimmt
stromauf von der glatten Fliche zu. Claussen (1987) zeigt, dafl die Anderung von u,

stromauf von einer glatteren Fliche stirker ist als die stromauf -von einer rauheren.

(siehe auch Abbildung 4.5.1.5).

Die Ausbreitung der Strémungsénderung stromauf von einer Rauhigkeitsinderung ist
durch Messungen in der Atmosphéare noch nicht systematisch untersucht worden. Mes-
sungen von Peterson et al. (1979) zeigen eine leichte Zunahme der Windgeschwin-
digkeit von etwa 0.3% bis 1% oberhalb der internen Geschwindigkeitsgrenzschicht in
etwa z/zp ~ 1.4 x 10* und z/zy ~ 800. Dies steht im Einklang mit den Modellrech-
nungen. In manchen Experimenten - wie zum Beispiel bei Bradley (1968) - wurde
versucht, die ungestérte Stromung stromauf vom Rauhigkeitssprung durch Messungen
am Rauhigkeitssprung selbst, also bei * = 0, zu erfassen. Wie die obigen Abbildun-
gen zeigen, ist die Stromung bei z = 0 erheblich durch den Rauhigkeitssprung gestort.
Shir (1972) und Rao et al. (1974a) bemerken, dafl die von Bradley (1968) angegebene
Rauhigkeitslange, das Vertikalprofil der mittleren Geschwindigkeit und die Schubspan-
nungsgeschwindigkeit nicht zueinander passen. Die Abbildungen 4.2.2.2a und b sowie
4.2.2.3 zeigen, daf dies in der Tat nicht moglich ist; das Vertikalprofil der mittleren
Geschwindigkeit am Rauhigkeitssprung ist in Bodenn&he nicht logarthmisch und auch
die Schubspannungsgeschwindigkeit weicht von ihrem Gleichgewichtswert weit stromauf

von der Rauhigkeitsinderung ab.

Zusammenfassend kann festgestellt werden, daB Anderungen des Druckfeldes das Ge-
schwindigkeitsfeld nur in der Nahe einer Rauhigkeitsiénderung beeinflussen. Die Konse-

quenzen sind daher insbesondere fiir die Planung von Meflstrategien interessant.
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4.4 Der Haushalt der turbulenten kinetischen Energie

An einem speziellen Beispiel wird die raumliche Struktur der einzelnen Terme der Bi-
lanzgleichung der turbulenten kinetischen Energie beschrieben. Die daraus gewonnenen
qualitativen Aussagen gelten jedoch allgemein, wie ein Vergleich mit Rechnungen von

Peterson (1972) bestitigt.

In den Abbildungen 4.4.1a und b sind die Vertikalprofile der Nettoproduktion (Scherpro-
duktion P, minus Dissipation €) und der vertikalen Diffusion 91"_“%@& turbulenter ki-
netischer Energie an verschiedenen Punkten zu beiden Seiten eines Rauhigkeitssprunges
dargestellt. Diese Vertikalprofile wurden von Claussen (1988a) mit dem Modell 4 fiir

die bereits im Abschnitt 4.2.4 beschriebene Strémungssituation berechnet.
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Abb.4.4.1a: Vertikalprofile der normierten Nettoproduktion turbulenter kinetischer
Energie an verschiedenen Punkten zu beiden Seiten eines Rauhigkeitssprunges mit zg; =
0.00002m und 2zp2 = 0.0025m. (Die Profile stromauf vom Rauhigkeitssprung sind kaum

von der Linie P, — ¢ = 0 zu unterscheiden.)

Drei verschiedene Schichten lassen sich erkennen, in denen die einzelnen Terme der Bi-
lanzgleichung der turbulenten kinetischen Energie in unterschiedlicher Weise zur lokalen
Advektion beitragen. In Bodennihe ist die Nettoproduktion positiv - es wird mehr tur-
bulente kinetische Energie produziert als dissipiert. Die vertikale Diffusion ist negativ
und dem Betrage nach etwas kleiner als die Nettoproduktion. Offensichtlich ist also die
lokale Advektion turbulenter kinetischer Energie durch eine positive Nettoproduktion

von turbulenter kinetischer Energie hervorgerufen; allerdings wird ein Grofiteil der ”zu
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viel” produzierten Energie durch die Turbulenz in gréfilere Hohen transportiert. In der
Schicht dariiber, in der die Nettoproduktion turbulenter kinetischer Energie mit der
Hohe kraftig abnimmt, sorgt auch die Diffusion fiir einen Zugewinn an turbulenter ki-
netischer Energie. In dieser Schicht tragen sowohl Nettoproduktion wie auch Diffusion
gleichermaflen zur lokalen Advektion bei. In der dritten Schicht halten sich lediglich
lokale Advektion und vertikale Diffusion die Waage - dies ist in den Abbildungen kaum
noch zu erkennen. Die erste Schicht reicht in etwa bis in die Hohe, in der der Wende-
punkt im Vertikalprofil der Geschwindigkeit zu erkennen ist, die zweite Schicht bis in

etwa hy.
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Abb.4.4.1b: Wie Abbildung 4.4.1a, nur fiir die vertikale Diffusion turbulenter kineti-

scher Energie.

In einer Strémung, die von einer rauhen auf eine glatte Fliche streicht, gilt die gleiche
Einteilung - lediglich die Vorzeichen der Nettoproduktion und vertikalen Diffusion sind

vertauscht.

Die Horizontaldiffusion ?_ﬁ'_-&;'ti_zﬁgg kann bei der Betrachtung des Haushaltes der turbu-
lenten kinetischen Energie vernachlissigt werden. Claussen (1988a) bemerkt, daf die
Horizontaldiffusion stets gut um zwei Gréflenordnungen kleiner als die Vertikaldiffusion

ist.

Vergleichsrechnungen von Claussen (1988a), in denen der komplexe Produktionsterm
(Gleichung 3.2.5.2) durch P, ~ —uwdU/Oz angenshert wird, zeigen nur eine geringfiigige

Anderung der Ergebnisse. Die turbulente kinetische Energie nimmt stromauf vom
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Rauhigkeitssprung um 4% ab, stromab um etwa 1% zu; allerdings nur im Bereich

—100 < z/2¢ < 100 und z/2¢ < 50.

Nach Claussen (1988a) unterscheidet sich der Diffusionsterm der Bilanzgleichung turbu-
lenter kinetischer Energie in den verschiedenen Turbulenzmodellen in erster Naherung
nicht, sondern nur die Nettoproduktion. Claussen (1988a) zeigt, dafl in den Modellen 2,
3 der turbulente Impulsflufl nicht nur von der mittleren Windscherung, sondern auch
von der Nettoproduktion turbulenter kinetischer Energie und im Modell 4 zusétzlich
von der Anderung der Mischungsweglénge abhéingt. Nimmt in einer Strémung, die von
einer glatten auf eine rauhe Fliche flieBt, die mittlere Windscherung in Bodennéhe zu, so
wirkt die Nettoproduktion der Zunahme des turbulenten Impulsflusses durch die Wind-
scherung entgegen. Dieser Effekt wird durch die Verringerung der Mischungsweglinge
noch verstdarkt. Damit ist zu erkliren, weshalb das Modell 2 und das Modell 4 zu einer
kraftigeren Impulsfluldivergenz in Bodennéhe fiihren als das Modell 3 .
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4.5 Mehrfache Anderungen der Bodenrauhigkeit

In den vorangegangenen Abschnitten wurde die bodennahe Stromung tiber einer stufen-
artigen Anderung der Bodenrauhigkeit beschrieben. In der Natur lassen sich allerdings
hiufig mehrere stufenartige Anderungen der Bodenrauhigkeit ausmachen, von denen
interne Grenzschichten ausgehen. Diese internen Grenzschichten sind interne Grenz-
schichten innerhalb einer internen Grenzschicht dhnlich wie die bekannten russischen
Puppen in der Puppe. Dieser Vergleich gilt cum grano salis, da die internen Grenz-

schichten sich gegenseitig beeinflussen und unter Umstéinden miteinander verschmelzen.

4.5.1 Isolierte Rauhigkeitsstreifen

Zunichst wird die Strémung iiber einem Rauhigkeitsstreifen betrachtet. Der Rauhig-
keitsstreifen mit der Weite F' und der Rauhigkeitslinge zor sei in eine sonst homogene
Flache, die eine Rauhigkeitsldnge zgo aufweist, eingebettet. Diese Stréomungskonfigura-

tion ist schematisch in der Abbildung 4.5.1.1 dargestellt.

T h(x) —
—~
> | ~
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/
/s
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——F——— — X
A 8
Abb.4.5.1.1: Schematische Darstellung der internen Grenzschichten an einem Rauhig-

keitsstreifen.

In der Natur lassen sich solche Stromungen beispielsweise iiber einer Halbinsel, der Roll-

bahn eines Flugplatzes oder einem Flufl finden. Die Abbildungen 4.5.1.2a und b zeigen
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die von Claussen (1989a) mit dem Modell 4 berechnete Strémung iiber einem Rauhig-
keitsstreifen von nur F' = 2m innerhalb —2m< z < Om. Die Rauhigkeitslinge der
den Rauhigkeitsstreifen umgebenden Fliche betrdgt zgo = 107%m, die des Rauhigkeits-
streifens zop = 107?m (siehe Abbildung 4.5.1.2a) und zor = 10~*m (siehe Abbildung
4.5.1.2b).

Z (M)

Abb.4.5.1.2a: Isolinien der prozentualen, relativen Differenz zwischen lokaler und
ungestérter mittlerer Horizontalgeschwindigkeit

U(z,z) — U(—00,z2)

U(—oo,z) X 100 = const

Die Rauhigkeitslinge des Streifens zwischen —2m< z < Om betrdgt zor = 10™2m und

die der umgebenden Fliche zyo = 10~ 3m.

Die interne Geschwindigkeitsgrenzschicht, die an der Luvkante des Rauhigkeitsstreifens
entsteht (in der Abbildung 4.5.1.1 mit h, bezeichnet) und die, die von der Leekante
ausgeht (hy), verschmelzen miteinander. Die letztere Grenzschicht ist zunéchst so flach,
dafl das numerische Modell sie erst in einiger Entfernung hinter der Leekante erkennt.
Der Bereich der bodennahen Strémung stromab vom Rauhigkeitsstreifen, in dem die
relative Abweichung der mittleren Geschwindigkeit oder des turbulenten Impulsflusses
grofler als £1% ist, wird im folgenden auch als Nachlaufgrenzschicht der Geschwindigkeit
oder des turbulenten Impulsflusses bezeichnet. Die gréfite vertikale Machtigkeit der
Nachlaufgrenzschicht der Geschwindigkeit wird durch hy und die maximale horizontale

Ausbreitung durch 2y gekennzeichnet.
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Abb.4.5.1.2b: Wie Abbildung 4.5.1.2a, nur mit zor = 10™4m.

Die von dem Rauhigkeitsstreifen ausgehende Stérung der mittleren Strémung breitet
sich relativ flach tiber dem Boden aus. Das Verhiltnis i‘LU zu Ty liegt der Groflenord-
nung nach zwischen O(10) und O(100). Die an der Luvkante entstehende Grenzschicht
ist deutlich stromauf vom Rauhigkeitsstreifen zu erkennen. Ebenso breitet sich die von
der Leekante ausgehende Stérung des Geschwindigkeitsfeldes stromauf aus und fiihrt
zu einem abrupten Anstieg der Nachlaufgrenzschicht iiber der Leekante. Beide Effekte
sind auf die Anderung des Druckfeldes zurtickzufiihren. Die Abbildungen 4.5.1.2a und b
zeigen die Struktur der internen Grenzschichten iiber einem nur 2 Meter weiten Rauhig-
keitsstreifen, doch lassen sich die gleichen Strukturen in &hnlicher Form {iber weiteren

Streifen beobachten.

Claussen (1989a) hat mehrere Rechnungen durchgefiihrt, um die Skalierungseigenschaf-
ten der Nachlaufgrenzschichten {iber einem Rauhigkeitsstreifen zu erkunden. Die Rech-
nungen ergeben, daf sich die Geschwindigkeitsinderung wie in der einfachen internen
Grenzschicht mit der Schubspannungsgeschwindigkeit weit stromauf vom Streifen ska-
lieren 1a88t. Die grofite vertikale Méachtigkeit hy der Nachlaufgrenzschicht sowie ihre
maximale horizontale Ausdehnung #y; kénnen mit 299 normiert werden. Diese dimen-
sionslosen Gréflen hingen dann lediglich von den dimensionslosen Gréfien zor /200 und
F/zy0 ab. Das gleiche gilt fiir die maximale vertikale Machtigkeit il-,— und horizontale
Ausdehnung &, der Nachlaufgrenzschicht des turbulenten Impulsflusses Die Abbildun-
gen 4.5.1.3a und b verdeutlichen dies.
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Abb.4.5.1.3a: Maximale vertikale Méachtigkeit der Nachlaufgrenzschichten des turbu-
lenten Impulsflusses (Index T, Symbol +) und der mittleren Geschwindigkeit (Index U,

Symbol e) iiber verschieden weiten Streifen, die rauher als die sie umgebende Fliche

sind.
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Abb.4.5.1.3b: Wie Abbildung 4.5.1.3a, nur fiir die maximale horizontale Ausdehnung
der Nachlaufgrenzschichten.

Fiir hinreichend weite Streifen F/zgp > O(10%) lassen sich einfache Skalierungsgesetze
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angeben. So findet Claussen (1989a)

. 0.40 P 0.82
B (14:t2% ( ) 5) ZoF > Z00 oy
Zoo 200 \ 08 [ \ 080 (4.5.1.1a)
(22+3%) (22) " (£ zor < 200
0.36 0.74
hy (0.6 & 4%) ( 2= = Z0F > Zoo
—— v ° (4.5.1.1b)
- 0.06 0.72 S
2 | (083%) (22) " () 20r < 200
0.50 0.92
ifb,- (16 3+ 7% (%) ( ) ZoF > Zoo
z— A4 < 0.07 0.95 (4.5.1.1C)
o | sexsn) (=) (£) zoF < oo
( 0.47 0.85
f’U (83 G 8%) %O'L Z_F‘ ZoF > Z0o
= ” 0.07 * 0.85 (4.5.1.1d)
w0 | (03+6%) (22) " (£) 208 < 200

Fiir Strémungen iiber relativ schmalen Streifen muf die Anderung des Geschwindig-
keitsfeldes durch den Staudruck beriicksichtigt werden. Dies ist in den einfachen Ska-
lierungsgesetzen nicht enthalten. Auch fiir Strémungen iiber weiten Streifen gelten die
Gleichungen 4.5.1.1a bis d nicht exakt. Daher ist bei den Konstanten die prozentuale

Standardabweichung vermerkt.

Folgende qualitative Aussagen erlauben die Gleichungen 4.5.1.1a bis d. Bei gleicher Um-
gebungsrauhigkeit und gleicher Weite reicht die von einem rauheren Streifen ausgehende
Nachlaufgrenzschicht weiter und hoher als die von einem, der glatter als die Umgebung
ist. Die maximale vertikale und horizontale Ausdehnung der Nachlaufgrenzschicht, die
von einem Streifen herrithrt, der glatter als die Umgebung ist, hingt kaum von der
Rauhigkeitslange des Streifens ab. Letzteres wird durch die empirischen Befunde von
Jackson (1976) und Wood (1982) gestiitzt, nach denen die vertikale Machtigkeit einer
internen Grenzschicht mit der gréfleren der Rauhigkeitsldngen skaliert werden kann. Mit
zunehmender Weite des Rauhigkeitsstreifens und wachsendem Unterschied zwischen den

Rauhigkeitsléngen zor und zg¢ wird das Héhen-Langenverhéltnis iz.,- /&, gemiB

—0.10 —0.10
A_r 0.09 (iz%f:—) (%) ZoF > 200
. = ~0.01 ; .\ —0.15 (4.5.1.2)
T 016 (fgﬁ) (%) ROF S 200

kleiner. Ahnliches ergibt sich fiir hy/éy.
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Abb.4.5.1.4a: Vertikalprofile der mittleren Geschwindigkeit zu beiden Seiten und tiber
einem Rauhigkeitsstreifen, der sich bei —2m< z < Om befindet. Die Rauhigkeit des

Streifens betrigt zor = 10™%m und die der Umgebung zp9 = 10 3m.
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Abb.4.5.1.4b: Wie Abbildung 4.5.1.4a, nur fiir zop = 10™*m.

Die Vertikalprofile der mittleren Geschwindigkeit sind in den Abbildungen 4.5.1.4a und
b aufgetragen. Deutlich erkennbar ist der konvexe bezeihungsweise konkave ”Buckel” in
den Vertikalprofilen stromab vom Rauhigkeitsstreifen. Petersen und Taylor (1973) beob-

achten in ihren Mefldaten, die sie auf der dénischen Halbinsel Bogenaes gewonnen haben,
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eine dhnlich reiche Struktur der Geschwindigkeitsprofile. In ihren Modellrechnungen, in
denen Petersen und Taylor das Prandtlsche Mischungswegmodell verwenden, sind diese
"Buckel” nicht zu sehen. Petersen und Taylor fithren diesen Mangel auf das Mischungs-
wegmodell zuriick. Diese Vermutung wird durch die Untersuchung von Claussen (1988a)
gestiitzt, die zeigt, dafl das Mischungswegmodell (Modell 1 ) wesentlich gleichférmigere
Vertikalprofile liefert als das das E'—e—Modell (Modell 4 ). Auch im Abschnitt 4:2.2 war
ja daraufthingewiesen worden, daf ein Wendepunkt im vertikalen Geschwindigkeitsprofil

nur von den Modellen 2, 4, aber nicht von den Modellen 1, 3 wiedergegeben wird.
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Abb.4.5.1.5: Die mit ihrem ungestorten Wert weit stromauf vom Rauhigkeitsstreifen
normierte Schubspannungsgeschwindigkeit iiber einem Rauhigkeitsstreifen. Die Stro-

mungssituation ist dieselbe, auf die sich auch die Abbildung 4.5.1.2 bezieht.

Zum Abschlufl dieses Abschnittes 4.5.1 wird die Schubspannungsgeschwindigkeit wu,
auf einem Rauhigkeitsstreifen betrachtet. In der Abbildung 4.5.1.5 ist die normierte
Schubspannungsgeschwindigkeit fiir dieselbe Stréomung, auf die sich auch die Abbildung
4.5.1.2a bezieht, gegen die Streichlinge aufgetragen. Zu einen ist zu sehen, daf} die
Anderung von u, fiir 2oz /201 < 1 stromauf vom Rauhigkeitssprung, in diesem Bei-
spiel stromauf von der Leekante, stirker ist als fiir zg2/291 > 1, also hier stromauf von
der Luvkante. Ferner ist klar die Asymmetrie der Angleichung der Schubspannungsge-
schwindigkeit an die neuen Bodenverhiltnisse zu erkennen. Stromab von der Luvkante
des Rauhigkeitsstreifens, also stromab von der Stelle, an der die Strémung von der

glatten auf die rauhere Flache trifft, stellt sich die Schubspannungsgeschwindigkeit sehr
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rasch auf die neue Bodenrauhigkeit ein und zeigt eine nichtmonotone Abhingigkeit von
der Streichlénge. Stromab von der Leekante, bleibt u.(z) monoton und kehrt (relativ)
langsam auf den urspriinglichen Gleichgewichtswert zuriick. Jensen (1978) schliefit aus
dieser Beobachtung, dafl der Impulsfluf} im Mittel iiber ein grofieres Gebiet, in dem sich
die Rauhigkeitslange nahezu periodisch dndert, kleiner sein muf} als der Mittelwert der
Gleichgewichtsimpulsfliisse. Dies gilt jedoch nicht allgemein, wie im Kapitel 6 noch zu

zeigen sein wird.

4.5.2 Ensemble von Rauhigkeitsspriingen

In einer Strémung, die zahlreiche Anderungen der Bodenrauhigkeit erfihrt, in der sich
also viele interne Grenzschichten entwickeln und gegenseitig beeinflussen, erscheint es
nicht sinnvoll, jede einzelne interne Grenzschicht zu bestimmen. Statt dessen wird
zu fragen sein, wie sich die Strémung im Mittel iiber eine grofiere inhomogene Fliche
verhilt. In diesem Abschnitt wird der Begriff der "Blendhéhe” erldutert, der fiir die
Strémung tiber zahireichen Rauhigkeitsinderungen eine dhnliche Bedeutung hat, wie .
der Begriff der internen Grenzschicht fiir die Strémung iiber einer einzelnen Rauhig-
keitsinderung. Weitere Einzelheiten {iber mehrfache interne Grenzschichten werden im
Abschnitt 5.4 nachgetragen. Die mittleren Impuls- und Energiefliisse iiber einer inho-

mogenen Oberfliche werden im Kapitel 6 betrachtet.

Wieringa (1976, 1986) fithrte den Begriff der Blendhéhe im Zusammenhang mit der
Untersuchung der Strémung iiber zahlreichen Rauhigkeitsinderungen in die Literatur
ein. Die Blendhohe betrachtet Wieringa als die Hohe, in der die von den Rauhigkeits-
spriingen ausgehenden Stérungen im einzelnen nicht mehr zu erkennen sind. Wieringa
schitzt, dafl iiber einer etwa 5kmx5km grofien Fliche die Blendhohe bei etwa 60 Meter

liegt - offenbar unabhéngig davon, wie diese Fliche beschaffen ist.

Mason (1988) greift Wieringas Vorschlag auf und entwickelt ein allgemeineres Konzept
der Blendhéhe. Mason fordert, dafl die Strémung in der Blendhdhe nahezu horizontal
homogen sein und sich gleichzeitig an jeder Stelle nahezu im lokalen Gleichgewicht mit
der Oberfliche befinden solle. Mit Hilfe eines heuristischen Modells bestimmt Mason

die Blendhéhe I als Funktion der charakteristischen horizontalen Léngenskala L., auf
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der sich die Rauhigkeit dndert, zu

2
Iy (lni—”) ~2k*L, . (4.5.2.1)
0

Mason betont, dafl die Gréfle I, eher als charakteristisches Maf}, nicht als prazise Hohen-

angabe zu verstehen ist.

Claussen (1990) folgt Masons Konzept, bestimmt aber die Blendhéhe aus numerischen
Simulationen von Strémungen tliber einem Ensemble von Rauhigkeitsspriingen. Dazu
betrachtet Claussen drei verschiedene Rauhigkeitsensemble, die im folgenden als WYV,
UN1 und UN2 bezeichnet werden. Die einzelnen Ensemble werden folgendermafien
konstruiert. Das Modellgebiet mit einer gesamten Streichlinge von 5 Kilometern wird in
Abschnitte von je 100 Metern unterteilt. Fiir jeden dieser Abschnitte wird eine Rauhig-
keitslinge mit Hilfe eines Zufallsgenerator ermittelt. Das Ensemble WV geniigt einer
Weibullverteilung positiver Schiefe mit dem Formparameter a = 1.5 und dem Skalenpa-
rameter b = 0.06. Der Mittelwert dieses Ensemble betragt [29] = 0.15m. (Im folgenden
bezeichnen die eckigen Klammern |[...] einen Mittelwert iiber die Streichlénge.) Die En-
semble UN1 und UN2 ergeben sich aus Rechteckverteilungen mit den Mittelwerten
[20] = 0.15m beziehungsweise [z9] = 0.005m. Diese Verteilungen sind in der Abbildung
4.5.2.1 veranschaulicht.

[ UN?2

wv
404

34 UN1

N I -

oo 01 0..2 0l.3 dL ds Qa6
Z, [m]

Abb.4.5.2.1: Wahrscheinlichkeitsdichteverteilungen der Rauhigkeitsldnge fiir die En-
semble WV, UN1 und UN2, die im Text n&her erklirt sind.
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Claussen berechnet die absolute Abweichung der lokalen Strémungsgeschwindigkeit U(z, z)
vom horizontalen Mittelwert [U](z) sowie die absolute Abweichung der lokalen Strémungs-
geschwindigkeit vom lokalen Gleichgewichtswert Up(z,2) = (u.(z)/x) In(z/2o(z)). Die
Ergebnisse sind in der Abbildung 4.5.2.2 dargestellt.

Abb.4.5.2.2: Die mittlere Abweichung der Strémungsgeschwindigkeit vom lokalen
Gleichgewicht und von ihrem Mittelwert iiber die gesamte Streichlinge. Die dicken

Linien stehen fiir
5 _ [[U(=,2) = [U](2)I]
A= e

und die diinnen fiir
[|U(z,2) — Us(z,2)|]
Us(z,2)

AU =

mit Up(z,2) = (ux(z)/k) In(z/z0(z)) . Die ausgezogenen Linien beziehen sich auf die
im Text naher beschriebenen Strémungskonfiguration WV, die gepunktete auf UNI und
die strichlinierte auf UN2.

Wie zu erwarten ist die Abweichung der Strdmung von der horizontalen Homogenitiit
nur in Bodennéhe grofl und nimmt mit der Héhe rasch ab; die Abweichung vom loka-
len Gleichgewicht nimmt hingegen mit der Hohe zu. Somit 1afit sich eine Héhe zp;n
finden, in der die Summe beider Abweichungen minimal ist. Diese Hhe legt Claussen
(1990) als Blendhohe fest. In der Tabelle 4.5.2.1 sind die Werte zmin und I, fiir die drei
Strémungskonfigurationen aufgelistet. In der Tabelle 4.5.2.1 ist auch die Héhe I ein-

getragen. Dies ist die sogenannte Diffusionshéhe, die - wie bereits im Abschnitt 4.2.1.1
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erwahnt -

lg = const (4.5.2.2a)

betragt. Wird fiir die Konstante 2« gewéhlt, so kann [; im Bereich 102 < L,/z, < 10°

durch

L.\ 4/5
lg ~ 0.7z (—) (4.5:2.2b)

20
angendhert werden. Offensichtlich 148t sich z,,;, eher durch I; als durch [, berechnen.
Die nach Claussen (1990) bestimmte Blendhéhe ist also in etwa so grof wie die Diffusi-
onshdhe - approximiert durch /; nach Gleichung 4.5.2.2b - und erheblich gréfier als die
von Mason (1988) berechnete Héhe I.

Tabelle 4.5.2.1;

Zmin [m] lq [m] lp [m]
UN2 36 32 3.3
UN1 60 61 7.8
WV 45 62 8.1

Die Blendhéhe nach Mason (1988): 1y, nach Claussen (1990) aus Modellrechnungen
bestimmt: zp;, und die Diffusionshéhe ly nach Gleichung 3.5.4 abbeschitzt. UN2,
UN1 und WYV stehen fiir die im Text ndher beschriebenen Strémungskonfigurationen.

4.6 Interne Massengrenzschichten

Anderungen der Bodeneigenschaften in einer neutral geschichteten, bodennahen Atmo-
sphére fithren nicht nur zu internen Grenzschichten des Geschwindigkeitsfeldes, sondern
auch zu internen Massen- oder Stoffgrenzschichten. In diesem Abschnitt werden nur
passive, nichtreaktive Luftbeimengungen betrachtet. Zu diesen Beimengungen gehéren
viele Spurengase, natiirliche oder kiinstliche. Wasserdampf 148t sich nicht dazurechnen,
da Anderungen der Wasserdampfkonzentration sich auch in der Luftdichte bemerkbar

machen.
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Die Gleichung, die die Ausbreitung einer passiven, nichtreaktiven Luftbeimengung be-
schreibt, ist die gleiche wie die fiir die Bilanz des Wasserdampfes ( die spezifische Feuchte
wird lediglich durch den Erwartungswert S und die Fluktuation s der Beimengungskon-
zentration ersetzt). Auch die turbulenten Fliisse der Beimengungskonzentration werden
genauso parameterisiert wie die der Wasserdampfkonzentration, wobei allerdings die
entsprechende turbulente Schmidtzahl ¢, = K,,/K, zu wihlen ist. Wie fiir die Was-
serdampfkonzentration 148t sich auch fiir die Stoffkonzentration eine Rauhigkeitslinge
29, und eine Bodenleitfahigkeit g, bezeihungsweise ein Bodenwiderstand r, = 1/g, fest-
legen, der als Maf fiir die Aufnahmefihigkeit des Bodens beziiglich des betrachteten
Stoffes anzusehen ist. Befindet sich die Luftstrémung dicht iiber dem Boden (in z = z,)

im Gleichgewicht mit der Erdoberfliche, so gilt fiir die Stoffkonzentration

Zp

S(z,) — Sg = 2In

K 20s

(4.6.1)

s« 1st das charakteristische Turbulenzmafl der Stoffkonzentration. Die Konzentration
Sa an der Erdoberfliche wird durch den Bodenwiderstand geregelt. Beide Grofien sind
durch

SG = S4UaTs (4.6.2)

miteinander verkniipft. Die Gleichung 4.6.1 148t sich auch als

29

S(z,) = & (lnﬁ +lIn
K

29 203

+ /@u*'r's) (4.6.3)

schreiben. Das Verhiltnis der Rauhigkeitslingen zo/zg, wird genauso bestimmt wie
bei der spezifischen Feuchte und der Lufttemperatur (siehe Gleichungen 2.4.6a, b). In
der Literatur tauchen haufig die Begriffe aerodynamischer und laminarer oder viskoser
Widerstand auf. Der aerodynamische Widerstand r, und der Widerstand r, der viskosen

Unterschicht sind mittels der Gleichung 4.6.3 durch
S(zr) = swtn(ra(zr) + 76 +75) (4.6.4)

definiert. Der Kehrwert der Summe samtlicher Widerstinde wird auch als Depositions-

geschwindigkeit bezeichnet.

Die Parameter 2y, z9; und r, kennzeichnen also bestimmte Bodeneigenschaften, deren
Anderungen interne Stoffgrenzschichten hervorrufen kénnen. An einem Beispiel, das
der Arbeit von Claussen (1990) entnommen ist, wird gezeigt, wie die interne Stoffgrenz-

schicht auf Anderungen dieser Parameter reagiert.
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In der Abbildung 4.6.1 sind die Isolinien der relativen prozentualen Anderung einer
Stoffkonzentration abbgebildet, die fiir eine Strémung berechnet wurden, die iiber ei-
ner sonst homogenen Oberfliche bei —10m< z < Om auf einen Rauhigkeitsstreifen
trifft. Die Umgebungsrauhigkeit betrigt zo9 = 107%m, die des Streifens zpr = 10 %m.
Das Verhiltnis beider Rauhigkeitslingen wird konstant gehalten mit In(2¢/20,) = 2.3.
(Dieser Parametersatz kénnte beispielsweise einen ebenen Golfrasen mit einem Streifen
ungeschnittenen Grases kennzeichnen.) Der Oberflichenwiderstand wird mit r, = 0s /m

angegeben, das heifit, der Stoff wird vollstindig vom Boden absorbiert.
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Abb.4.6.1: Isolinien der prozentualen relativen Differenz der lokalen, gestérten und der
ungestdrten Stoffkonzentration. Die Rauhigkeit der Oberfliche betrdgt zpp = 10~ 3m,
die des Streifens zwischen —10m< z < Om zor = 10~2m. Die Rauhigkeitslinge der
Stoffkonzentration wird aus In(z9/20s) = 2.3 berechnet. Der Bodenwiderstand r, ist im

gesamten Strémungsgebiet null.

Die Isolinien der Konzentrationinderung éhneln denen der Geschwindigkeitsinderung
iiber einem Rauhigkeitsstreifen (vergleiche Abbildung 4.5.1.2a) mit Ausnahme der Ge-
biete nahe den Kanten des Streifens. In der Abbildung 4.6.1 ist nur eine sehr kleine
Anderung des Konzentrationsfeldes stromauf von der Luvkante zu erkennen. Ferner
fehlt der abrupte Anstieg der von der Luvkante ausgehenden internen Grenzschicht
iiber der Leekante. Dies ist nicht verwunderlich, da ja Anderungen im Druckfeld sich
nur im Impulstransport, nicht aber im Stofftransport auswirken. Die maximale verti-

kale Machtigkeit As der internen Stoffgrenzschicht, die wie auch die der internen Ge-

7



schwindigkeitsgrenzschicht durch die Isoline der -1% beziehungsweise +1%-Abweichung
festgelegt werden kann, sowie die maximale horizontale Erstreckung s hiangen von der
turbulenten Schmidtzahl ab. Fiir das hier vorgestellte Beipiel wurde o, = 1 angenom-
men. Wird o, = 2 gewéhlt (das bedeutet, der turbulente Austauschkoeflizient fiir die
Stoffkonzentration ist nur halb so groff wie der fiir die Geschwindigkeit), so nehmen hg

und £s um etwa 25% ab.

Die Struktur der internen Stoffgrenzschicht &ndert sich drastisch, wenn der Boden-
widerstand sehr groff wird. Wird auf dem Rauhigkeitsstreifen der Widerstand von
re = O0s/m auf 7, = 10°s/m erhsht, so nimmt die Oberfliche des Streifens diesen Stoff
kaum noch auf. Somit mufl die Stoffkonzentration iiber dem Streifen zunehmen, und
der Stoffiiberschufl wird nach Lee verfrachtet. Dies ist in der Abbildung 4.6.2 deutlich
zu erkennen. Die Stoffzunahme iiber dem Streifen fithrt in der Nihe der Luvkante sogar

dazu, dafl sich dort ein nach oben gerichteter Stofffluf} einstellt.

Z (M
3.0 4.0 5.0 6.0

2.0

1.0

f —————
o [ e ————la
2 — —

‘I - I I I ) 1
-20.0-10.0 0.0 10.00 20.0 30.0 40.0 50.0 60.0 70.C 80.0

Abb.4.6.2: Wie Abbildung 4.6.1 Nur tiber dem Streifen zwischen —10m< z < Om

zor = 1072m. wird ein sehr hoher Bodenwiderstand von r, = 10°s/m vorgegeben.
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5. Interne Grenzschichten bei nichtneutraler Schichtung

Interne Grenzschichten entstehen nicht nur durch Anderungen der aerodynamischen
Rauhigkeit sondern auch durch Anderungen der optischen und thermischen Parameter
natiirlicher und kiinstlicher Oberflichen und Béden. Zu diesen Parametern sind die Al-
bedo, das Emissionsvermdgen, die thermische Tragheit sowie die hydraulische Leitfahig-
keit und Feldkapazitit (Wasseraufnahmeféhigkeit) eines Bodens zu zéhlen. Bei Pflan-
zenbestédnden ist zudem die unterschiedliche Verdunstungsfihigkeit verschiedener Pflan-
zenarten zu beriicksichtigen. Die bodennahe Strémung reagiert unterschiedlich stark auf
die Anderung der verschiedenen optischen und thermischen Parameter. So finden Carl-
son und Boland (1978) anhand von Modellrechnungen heraus, dafl die Warmeinsel {iber
einer Stadt tagsiiber hauptsichlich durch die unterschiedliche Feldkapazitit zwischen
Stadt und umliegendem Land hervorgerufen wird und nachts durch die unterschiedli-
che thermische Trigheit. In diesem Abschnitt wird allerdings nicht die Empfindlichkeit
interner Grenzschichten gegen jeden der optischen, thermischen und pflanzenphysio-
logischen Parameter untersucht, sondern die Entwicklung interner Grenzschichten in
einer nichtneutralen Atmosphére wird anhand drei verschiedener, auch in der Natur

vorkommender Landschaftskonfigurationen beispielhaft dargestellt.

Hauptsachlich wird die bodennahe Strémung iiber der Eisrandzone betrachtet. Gerade
die Eisrandzone - ein etwa 30 bis 150 Kilometer breites Gebiet zwischen dem offenen
Ozean und dem Eisinneren mit zahlreichen, oft schneebedeckten Eisschollen - bietet
sich fiir eine Untersuchung interner Grenzschichten an, die vorwiegend durch optische
und thermische Unterschiede der Oberfliche entstehen. Eis und Wasser unterscheiden
sich nur wenig in ihrer aerodynamischen Rauhigkeit® , dafiir umso stirker in ihren op-
tischen und thermischen Eigenschaften. Wihrend die turbulenten Flisse fithlbarer und
latenter Warme iiber den Eis- und Schneeflichen relativ klein sind, kommt es gerade im
Winter iiber den offenen Wasserflichen zu sehr kréftigen Warmefliissen, wenn die sehr
kalte Luft bei etwa - 30°C aus dem Eisinneren iiber das mit etwa -2 °C relativ warme

Wasser streicht. Die im folgenden vorzustellenden Modellrechnungen, die sémtlich mit

® Die Rauhigkeit der Eisrandzone wird hauptséchlich durch den Formwiderstand am
Freibord &lterer Eisschollen oder an zusammengeprefiten, gekippten Eisschollen erzeugt.
Hanssen-Bauer und Gjessing (1988) ermitteln eine Rauhigkeitslinge von etwa 2z, =
0.03m iiber einem Gebiet mit kleineren Eisschollen, die etwa 40 Zentimeter aus dem
Wasser ragen. Diese Rauhigkeitslinge ergibt sich aus dem Windprofil in einigen Metern
iiber den Schollen. Die Rauhigkeitslinge der Eisoberfliche selbst liegt zwischen zp ~~
0.0002m und zp ~ 0.001m (Andreas et al. 1979, 1984). Hier wird angenommen, daf,
wie bei jungem Eis, die Eisschollen kein nennenswertes Freibord aufweisen.
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dem im Abschnitt 3.2.3 vorgestellten Prandtl-Kolmogoroff-Modell durchgefithrt wur-
den, kénnen zum Teil mit Messungen der internen Temperaturgrenzschichten und der
Warmefliisse an der Oberfliche verglichen werden, die von Andreas et al. (1979, 1984)

in der arktischen Eisrandzone gewonnen wurden.

Die Experimente von Rider et al. (1963) sowie Dyer und Crawford (1965), in denen
die Entwicklung von Temperaturprofilen in einer Strémung beobachtet wurde, die von
einer glatten, trockenen auf eine rauhe, feuchte Oberfliche streicht, gelten als klassisch.
Anhand dieser Experimente wurden mehrere Modelle iiberpriift (siehe Garratt, 1990),
wenngleich die Datensétze nicht vollstindig sind, da die Windgeschwindigkeit nur iiber
der glatten, aber nicht {iber der rauhen Fliche gemessen wurde. Dennoch werden auch

hier Modellrechnungen mit den Beobachtungen von Rider et al. (1963) verglichen.

Als drittes Anschauungsbeispiel wird eine Seebrise betrachtet, die iiber einen 250 Meter
breiten Sandstreifen und weiter stromab iiber eine gleichbreite Gras- und Waldfliche
streicht. Uber diesem idealisierten Kiistengebiet kénnen neben den thermischen Unter-
schieden auch starke Unterschiede in der aerodynamischen Rauhigkeit auftreten. Auch
die Verdunstung liber der Wasserfliche und iiber den bepflanzten Oberflichen ist un-
ter Umstédnden recht verschieden. Wahrend an der Wasseroberfliche stets Temperatur
und Feuchte miteinander im Gleichgewicht stehen, wird die Feuchte an einer Pflanzen-
oberfliche durch die Dynamik vor allem der Stomata bestimmt, vorausgesetzt, daf} die
Planzen nicht durch Tau oder Regen benetzt sind. Messungen der internen Tempera-

turgrenzschicht {iber einer Strandkiiste finden sich bei Vugts und Businger (1977).

Der Abschnitt 5 ist in fiinf Teile gegliedert. Zunéchst wird die Entwicklung der internen
Geschwindigkeits-, Temperatur- und Feuchtegrenzschicht stromab von einer stufenar-
tigen Anderung der optischen und thermischen Bodeneigenschaften beschrieben (Ab-
schnitt 5.1 bis 5.3). Daran schlieflen sich die Untersuchung der internen Grenzschichten
iiber Oberflichen mit mehrfachen Anderungen der Bodeneigenschaften (Abschnitt 5.4)
sowie die Betrachtung der inhomogenen Warmefliisse an den verschiedenen Oberflichen
(Abschnitt 5.5) an. Der Grofiteil der Ergebnisse stammt aus den Arbeiten von Claussen
(1991a,b).
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5.1 Die interne Geschwindigkeitsgrenzschicht

Die internen Geschwindigkeitsgrenzschichten iiber der Eisrandzone wurden von Claus-
sen (1991a) fiir vier typische meteorologische Situationen berechnet: fiir zwei aufeisige
und zwei abeisige Strémungen jeweils im Frithsommer und im Winter. (Als aufeisige
Strémung” wird im folgenden die vom Ozean zum Eisinneren fliefende Strémung be-
zeichnet.) Die meteorologischen Daten der friihsommerlichen Strémungen, die in der
Tabelle 5.1.1 angegeben und mit ”Sommer” bezeichnet sind, stammen vom Experiment
ARKTIS 1988 (Briimmer, 1989), die der winterlichen, abeisigen von Andreas et al.
(1979, 1984). Diese Daten kennzeichnen die ungestérten Stromung entweder iiber dem
Eis (fiir eine abeisige Strémung) oder iiber dem Wasser (fiir eine aufeisige Strémung)
weit stromauf von der Eiskante. In der Tabelle 5.1.1 ist auch die ungestérte Obukhov-
Linge sowie die Obukhov-Linge etwa 200 Meter stromab von der Eiskante angegeben,
um zu zeigen, wie stark sich die Stabilitit der Schichtung dndert. Die Tabelle 5.1.2
enthélt die fiir die Modellrechnungen benutzten optischen und thermischen Paramter

der Eis- und Wasserflichen.

Tabelle 5.1.1:

Sommer Winter

iiber Eis iiber Wasser iiber Eis iiber Wasser

Wind (z=4m) [m/s] 4.5 9.0 4.5 4.5
Temperatur (z=4m) [°C] -5.0 +0.0 -25.0  -2.0
Feuchte (z=4m) [g/ke] 2.5 3.8 0.5 3.3
Relative Feuchte (z=4m) 0.94 0.98 1.0 1.0
Schneetemp. (z=-5cm) [°C] -5.5 -2.0 -24.15  -2.0
Wassertemperatur [°C] -2.0 -2.0 -2.0 -2.0
Solare Strahlung [W/m?] 450 250 0 0
Emissionsvermégen Luft 0.9 1.0 0.9 0.9
Obukhov-Lange [m] 58 + 79 +1406 oo
-?., stromab -13 - 1100 -2 +90

Meteorologische Randbedingungen fiir verschiedene Strémungen iiber der Eisrandzone.
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Tabelle 5.1.2:

Wasser Eisscholle

Rauhigkeitslinge [m] 0.0001  0.0010
Albedo 0.05 0.80
Emissionsvermogen 0.97 0.97
Thermische Trigheit [Ws!/2/(mK)] oo 1874

Rauhigkeitsldnge, optische und thermische Parameter von Wasserflichen und Eisschol-

len in einer idealisierten Eisrandzone.

hy 1 m

10 ' 100 Ximl

Abb.5.1.1: Die vertikale Méachtigkeit der internen Geschwindigkeitsgrenzschicht als
Funktion der Streichlinge. Ausgezogene Kurve: winterliche, abeisige Strémung; gestri-
chelte Kurve: winterliche, aufeisige Strémung; strichpunktierte Kurve: sommerliche,

abeisige Strémung; strichlinierte Kurve: sommerliche, aufeisige Strémung.

Die Abbildung 5.1.1 zeigt die vertikale Machtigkeit der vier internen Geschwindigkeits-
grenzschichten, die sich stromab von einer Eiskante entwickeln. Die internen Grenz-
schichten sind knapp stromab von der Eiskante nahezu gleich méchtig, da sie hauptsich-
lich durch den Unterschied in der Rauhigkeitslinge zwischen Eis und Wasser bestimmt
werden. Auch in diesem Beispiel zeigt sich, dafl die H6he hy nicht mit der Rauhig-
keitslange stromab von der Eiskante, sondern, wie im Abschnitt 4.3 bereits erwéhnt, mit
der grofleren, also der Rauhigkeitslinge der Eisfliche, skaliert werden kann. Weiterhin

fallt bei genauerem Studium der Abbildung 5.1.1 auf, dafl in den aufeisigen Strémungen,
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in denen die Luft von der glatteren zur rauheren Fliche fliefit, Ay(z) schneller anwéchst,

als in den abeisigen. Dies wurde ebenfalls im Abschnitt 4.3 erklart.

In grofleren Abstdnden von der Eiskante weichen die Hohen hy deutlich voneinander
ab. In der winterlichen, abeisigen Strémung ist die interne Geschwindigkeitsgrenzschicht
am maéchtigsten und wéchst auch am schnellsten an. Die sommerliche, abeisige interne
Grenzschicht in der stabil geschichteten Atmosphire wachst gleichbleibend nahezu mit

hy ~ %7 und ist anscheinend die flachste der vier internen Grenzschichten.

Das unterschiedliche Verhalten der internen Geschwindigkeitsgrenzschichten mit zuneh-
mender Entfernung von der der Eiskante legt nahe, die Begriffe ”Nahfeld” und ”Fern-
feld” einer internen Grenzschicht einfithren. Nahfeld und Fernfeld einer Geschwindig-
keitsgrenzschicht unterscheiden sich im wesentlichen dadurch, daf# die Anderung der
Rauhigkeitslinge das Anwachsen der internen Geschwindigkeitsgrenzschicht im Nah-
feld bestimmt, wéhrend im Fernfeld die Anderung der Dichteschichtung zunehmend an

Bedeutung gewinnt. Dies 148t sich klar durch die Abbildung 5.1.2 belegen.

hui (ml

10 ' T 100 X (m]

Abb.5.1.2: Die vertikale Machtigkeit der internen Geschwindigkeitsgrenzschicht als
Funktion der Streichlinge. Ausgezogene Kurve: winterliche, abeisige Strémung; gestri-
chelte Kurve: dieselbe Strémung, jedoch wurden die thermischen Unterschiede zwischen
Eis und Wasser vernachléassigt; gepunktete Kurve: winterliche, abeisige Strémung, al-
lerdings wurde fiir das Wasser dieselbe Rauhigkeitslinge wie fir die Eisfliche angenom-

men.
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Die ausgezogenene Kurve in der Abbildung 5.1.2 ist aus der Abbildung 5.1.1 kopiert. Sie
gibt die vertikale Machtigkeit der internen Grenzschicht in der abeisigen, winterlichen
Stromung an. Die gestrichelte Kurve zeigt hy fiir dieselbe meteorologische Situation,
allerdings wurden fiir die Wasserfliche dieselben optischen und thermischen Parame-
ter wie fiir die Eisfliche angenommen; das bedeutet, die Strémung erfihrt lediglich
den Rauhigkeitsunterschied zwischen Wasser und Eis. Umgekehrt zeigt die gepunktete
Kurve hy fiir den Fall, dafi sich die optischen und thermischen Parameter zwischen Was-
ser und Eis unterscheiden, nicht aber die Rauhigkeitslingen. Die Rauhigkeitslinge des
Wassers wurde im letzteren Fall gleich der der Eisfliche gesetzt. Erfihrt die Strémung
nur die thermischen Unterschiede der Oberflichen, so wichst hyy etwa wie hy(z) ~ 2?1,
Aus dem Miyakeschen Modell schétzt Rao (1975) ab, daf die interne Geschwindigkeits-
grenzschicht bestenfalls wie hy(z) ~ z'*®* anwachsen kann, falls sich die Schichtung der

Strémung von neutral zu extrem instabil &ndert.

Nahfeld und Fernfeld einer internen Geschwindigkeitsgrenzschicht unterscheiden sich
nicht nur in der Anwachsrate, sondern auch im vertikalen Aufbau der Grenzschicht.
Die Abbildungen 5.1.3a und b zeigen die Isolinien der prozentualen, relativen Differenz
zwischen lokaler und ungestérter mittlerer Horizontalgeschwindigkeit, also

U(z,z) — U(—o0,2)
U(—o,z)

X 100 = const. s

und zwar fiir die sommerliche, abeisige Stréomung (Abbildung 5.1.3a) und die winterliche,
abeisige Stromung (Abbildung 5.1.3b). In beiden Abbildungen ist eine Beschleunigung
der Stréomung iiber dem gegeniiber der Eisfliche aerodynamisch glatterem Wasser zu
sehen. Das Nahfeld der internen Geschwindigkeitsgrenzschicht ist daran zu erkennen,
daf die internen Grenzschichten in der sommerlichen und der winterlichen Strémung
gleich méchtig sind. Das Nahfeld reicht bis etwa z ~ 40m. Im Fernfeld unterscheiden
sich beide Grenzschichten. In der winterlichen, abeisigen Strémung ist die bodennahe
Beschleunigung stirker ausgepragt als in der sommerlichen, da die groflere Labilitit der
Strémung fir einen stirkeren Impulsflufl und damit fiir eine stirkere Impulsfluldiver-
genz sorgt. In groferen Hohen fithrt dann die Konvergenz des Impulsflusses, die in der
sommerlichen Stromung nicht zu beobachten ist (vergleiche Abbildungen 5.1.4a und b),

zu einer Abbremsung in der winterlichen Strémung.
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Abb.5.1.3a: Isolinien der prozentualen relativen Differenz zwischen lokaler und un-
gestorter mittlerer horizontaler Geschwindigkeit in der sommerlichen, abeisigen Strémung.

(Die Eiskante liegt bei x=0m.)
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Abb.5.1.83b: Wie Abb. 5.1.3a, jedoch fiir die winterliche, abeisige Strémung.
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Abb.5.1.4a: Vertikalprofile des mit dem Gleichgewichtswert iiber dem Eis normierten
turbulenten Impulsflusses in verschiedenen Abstiénden (Dimension: m) von der Eiskante,

in der sommerlichen, abeisigen Strémung.
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Abb.5.1.4b: Wie Abb. 5.1.4a, jedoch fiir die winterliche, abeisige Stromung.
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Abb.5.1.5: Wie Abb. 5.1.3b, jedoch sind die Rauhigkeitslingen vertauscht.

In dem eben genannten Beispiel der winterlichen, abeisigen Strémung wird die Beschleu-
nigung der Strémung iiber der Wasserfliiche aufgrund der Rauhigkeitsabnahme durch die
zunehmende Destabilisierung der Schichtung verstirkt. Was geschieht aber nun, wenn
die Anderung der Rauhigkeit und die der Schichtung einander entgegenwirken? Die
Abbildung 5.1.5 zeigt die relative Geschwindigkeitsinderung fiir einen solchen Fall. Die
meteorologischen Randbedingungen sind dieselben wie fiir die oben erwéhnte winterli-
che, abeisige Strémung, lediglich die Rauhigkeitslingen des Wassers und der Eisfliche
sind vertauscht. Die Luft strémt in diesem Beispiel also von einer glatten, kalten auf
eine rauhe, warme Fliache. Im Nahfeld der internen Geschwindigkeitsgrenzschicht ist die
Abremsung der Strémung aufgrund der mit der Rauhigkeitszunahme verbundenen Kon-
vergenz des Impulsflusses zu sehen. Jedoch im Fernfeld wird die Strémung wegen des
durch die zunehmende Labilitidt verstarkten Impulsflusses beziehungsweise der daraus
resultierenden Impulsflufldivergenz beschleunigt. In der Schicht dariiber und in einer
sehr flachen Schicht direkt iiber der rauheren Fliche wird die Strémung durch die Kon-
vergenz des Impulsflusses abgebremst. Dieses Beispiel verdeutlicht die Schwierigkeit,
die vertikale Machtigkeit der internen Geschwindigkeitsgrenzschicht in einer nichtneu-

tral geschichteten Strémung eindeutig festzulegen.

87



Z [m]

iﬂz'g
1 4
10
- f
5 By
p ) .
1 l‘ .
100 XN
E \, ¢
1 RN
10’15
-2 R
1° T o T T
=003  -0.02 -00 0.00 002
[ n¥/s)

Abb.5.1.6: Vertikalprofile der Nettoproduktion (Scherproduktion minus Dissipation)
(gepunktete Kurven), des Aufiriebterms (ausgezogene Kurven) und der vertikalen tur-
bulenten Diffusion (gestrichelte Kurven) der turbulenten kinetischen Energie an ver-
schiedenen Punkten in verschiedenen Entfernungen von der Eiskante in der winterlichen,
abeisigen Strémung. Dick gezeichnete Kurven: x=15m, mittlere Dicke: x=35m, diinne

Kurven: x=155m.

Kann nun die Grenze zwischen Nahfeld und Fernfeld einer internen Grenzschicht zumin-
dest fiir den Fall einer nahe neutralen Anstrémung in einfacher Weise abgeschitzt wer-
den? Die Abbildung 5.1.6, in der die Vertikalprofile der einzelnen Terme der Haushalts-
gleichung der turbulenten kinetischen Energie der winterlichen, abeisigen Strémung in
verschiedenen Entfernungen von der Eiskante aufgetragen sind, fiithrt zu einer Antwort.
Im Nahfeld der internen Grenzschicht wird die lokale Advektion turbulenter kinetischer
Energie durch die Nettoproduktion und die vertikale turbulente Diffusion bestimmt.
Im Fernfeld gewinnt der Auftriebsterm an Bedeutung und iiberfliigelt den Diffusions-
term. Die Streichlidnge, bei der diese beiden Terme etwa gleich grof} sind, kann daher als
Grenze zwischen Nah- und Fernfeld angesehen werden. Wird angenommen, daf der Dif-
fusionsterm der Gréflenordnung nach etwa O(ul/h(z)) betrigt (siehe Venkatram, 1977),
dann liegt die Grenze znyF zwischen Nah- und Fernfeld bei |69;W| ~ O(ud/h(zNF)).
h steht hier fiir die vertikale Machtigkeit der internen Grenzschicht der Geschwindigkeit
oder der turbulenten kinetischen Energie - bei dieser Groflenordnungsabschétzung spielt
der Unterschied zwischen beiden keine Rolle. Mit A ~ 0.1z als grober Abschétzung
u?

folgt znp ~ O(10 x ‘g/@ WD oder zNF/|Ls2| ~ O(10), wobei L,z einen mittleren
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Wert der Obukhov-Lange stromab von der Eiskante angibt. (Auf den ersten Metern
direkt stromab von der Eiskante andert sich L., recht kréftig.) Nach dieser einfachen
Abschétzung kann sich selbst bei einer starken Anderung der Schichtung - in der win-
terlichen, abeisigen Stréomung ist L.z ~ —2m - das Fernfeld erst in einigen Dekametern
stromab von der Bodendnderung entwickeln. Dies wird durch die numerischen Ergeb-

nisse gestiitzt, aus denen sich etwa zyp/|L.2| ~ 20 ergibt.

Als letztes Beispiel interner Geschwindigkeitsgrenzschichten wird die Strémung {iber
dem idealisierten Kiistenstreifen betrachtet. Dieses Beispiel stammt aus der Arbeit von
Claussen (1991b). Berechnet wurde die Strémung mit dem sogenannten Hybridmodell,
also dem Prandtl-Kolmogoroff-Modell, in dem statt der einfachen Mischungsweglinge
Im (Gleichung 3.2.1.2) die Blackadarsche Mischungsweglinge [2 (Gleichung 3.2.8.2) be-
nutzt wurde. Die meteorologischen Randbedingungen sind in der Tabelle 5.1.3 zusam-
mengefaflt, die optischen und thermischen Paramter der verschiedenen Oberflichen und

Boéden in der Tabelle 5.1.4.

Tabelle 5.1.3:

Wind U(z=4m) [m/s] 5.0
Temperatur @ (z=4m) K] 290.16
Feuchte Q(z=4m) [g/kg] 9.7
Solare Strahlung S, [W/m?] 700
Emissionsvermogen Luft ¢, 0.8
Temperatur T, des Wassers (K] 290.16
-”-im Sand (K] 295.16
-”- unter Gras K] 295.16
-"- unter Wald K] 295.16
relative Bodenfeuchte m des Wassers 1

-”- des Sandes 0.1

-”- unter Gras 0.5
-”- unter Wald 0.7

Meteorologische Randbedingungen fiir die Strémung iiber dem Kiistengebiet.
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Tabelle 5.1.4:

Wasser  Sand Gras Wald
Rauhigkeitslinge (m] 0.0002  0.0004 0.03 0.75
Albedo 0.05 0.40 0.15 0.15
Emissionsvermdogen 0.95 0.95 0.95 0.95
Thermische Tragheit [Ws!/?/(mK)] oo 537 1485 1485

Rauhigkeitslinge optische und thermische Parameter verschiedener Oberflichen in ei-

nem idealisierten Kiistengebiet.
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Abb.5.1.7: Isolinien der prozentualen, relativen Differenz zwischen lokaler mittlerer
Horizontalgeschwindigkeit und ungestérter Geschwindigkeit in der Strémung tber einem
Kiistenstreifen bestehend aus Wasser (0m < x < 250m), Sand (250m < x < 500m), Gras
(500m < x < 750m) und Waldfliche (750m < x < 1000m).

Die Abbildung 5.1.7 zeigt die komplexe Entwicklung der internen Geschwindigkeits-
grenzschicht iiber einem Gebiet mit kréftigen thermischen Unterschieden und grofien
Unterschieden in der Rauhigkeitslinge. Bemerkenswert ist in diesem Beispiel, da3 der
EinfluB der Waldfliche auf die interne Grenzschicht bereits gut 200 Meter, also etwa

¢ /20, waia =~ 300m, stromauf von der Waldkante zu erkennen ist - Stromaufgrenzschich-
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ten sind also nicht immer vernachlissigbar kleine Phinomene.V Weiterhin fillt auf,
daf} die Stromung, die von der relativ glatten Wasserfliche auf die rauhere, sehr trockene
und damit recht warme Sandoberfliche streicht, iiber dem Sand beschleunigt wird. Das
Nahfeld an der Sandkante und die abgebremste Luftschicht direkt iiber der Sandfliche

sind hier wegen des relativ groben numerischen Gitters nicht mehr zu erkennen.

5.2 Die interne Temperaturgrenzschicht

In der Literatur finden sich recht verschiedene Definitionen der vertikalen Michtigkeit
einer internen Temperaturgrenzschicht. Miyake (1965) legt sie durch die Héhe hi*(z)
fest, in der die Bedingung

T(OO) — T(.’B,h;m)
T(OO) - To

<107 (5.2.1)

erfiilllt ist. T'(co) ist die Temperatur auBerhalb der internen Grenzschicht und T, die
Temperatur der neuen Oberfliche (leider gibt Miyake keine genaue Definition der Tem-
peratur T(co)). Andreas et al. (1979) untersuchen interne Temperaturgrenzschichten,
die an natiirlichen und kiinstlichen Wasserspalten in der Arktis entstehen. Sie be-

stimmen die vertikale Méachtigkeit der internen Temperaturgrenzschicht durch die Héhe

he(z), in der
T(=,hy) — T(—o0,h$)
Twater - Tice

gilt. Mit Tyater und T werden jeweils die Oberflichentemperaturen der Wasser-

<5%107* (5.2.2)

und Eisflichen bezeichnet. Die obigen Definitionen erscheinen nur sinnvoll, wenn die
Oberflichentemperatur stromab von einer Anderung der Bodeneigenschaft konstant
bleibt. Dariiber hinaus verlangt Miyakes Definition, dafl die Temperatur weit stromauf
von einer Anderung der Bodeneigenschaft nahezu héhenkonstant ist. Beide Vorausset-
zungen sind nicht immer erfiillt. In abeisigen Strémungen sind T, 4te» und T konstant,

jedoch nicht in aufeisigen Stromungen, da der Schnee beziehungsweise das Eis Warme

V  Diese Stromaufgrenzschicht wird hauptsichlich durch die Anderung der mittle-
ren Druckfeldes aufgrund die Abbremsung der Strémung iiber der Waldfliche und zu
einem kleinen Teil aufgrund der Verdringung der Luft durch die Stufe von z gras
ZU 29,wald - siche Abschnitt 4.3 - hervorgerufen. Eine Verschiebungshcéhe oder auch
Verdringungshéhe des Baumbestandes wird nicht beriicksichtigt.
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aufnehmen oder abgeben kann, so daf} sich auch die Temperatur einer Schnee- oder
Eisoberfliche stromab von der Eiskante #ndert. Aufgrund dieser Uberlegungen wird im
folgenden die vertikale Méachtigkeit einer internen Temperaturgrenzschicht - in Analogie

zur Definition der vertikalen Michtigkeit einer internen Geschwindigkeitsgrenzschicht -
aus der Hohe hy(z) berechnet, die durch

T(z,hs) — T(—o0, ht)

<107* (5.2.3)

T(—oovht)

festgelegt ist.

0.1

Abb.5.2.1: Vertikale Michtigkeit h, interner Temperaturgrenzschichten in der winter-
lichen, abeisigen Strémung (ausgezogene Kurve), der winterlichen, aufeisigen Strémung
(gestrichelte Kurve), der sommerlichen, abeisigen Strémung (strichpunktierte Kurve)
und der sommerlichen aufeisigen Strémung (strichlinierte Kurve). Die gepunktete Kurve
kennzeichnet nach der Gleichung 5.2.2 berechnete Héhe h$ fiir die winterliche, abeisige
Grenzschicht. Zweifachpunktiert-gestrichelte Kurve: Ergebnisse des Elliottschen Mo-
dells; Dreifachpunktiert-gestrichelte Kurve: Ergebnisse des Miyakeschen Modells fiir

die winterliche, abeisige Strémung.

In der Abbildung 5.2.1 ist die vertikale Méachtigkeit der internen Temperaturgrenzschich-
ten fiir die bereits im vorangegangenen Abschnitt 5.1 beschriebenen vier Strémungen
iiber der Eisrandzone aufgetragen. Auf den ersten Blick sehen hi(z) und hy(z) (ver-
gleiche mit Abbildung 5.1.1) recht verschieden aus. Die winterliche, abeisige Tempera-

turgrenzschicht ist wesentlich michtiger als die anderen. Dies liegt daran, daf die lokale
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Temperaturadvektion unmittelbar von der Warmeflufidivergenz bestimmt wird. In der
winterlichen, abeisigen Strémung nimmt der Fluf} fiihlbarer Wirme an der Oberfliche
von etwa -0.5 W/m? auf +300 W/m? zu, wohingegen in den iibrigen Fillen der Fluf fiihl-

barer Warme sich héchstens nur um 420 W/m? &ndert.

Die interne Temperaturgrenzschicht und die interne Geschwindigkeitsgrenzschicht wei-
sen aber auch Gemeinsamkeiten auf. Auch in der internen Temperaturgrenzschicht
1aBt sich ein Nahfeld und ein Fernfeld ausmachen. Wihrend im Nahfeld der Geschwin-
digkeitsgrenzschicht die Anderung der Rauhigkeitslinge und damit die Anderung des
Impulsflusses am Boden das Anwachsen der Grenzschicht bestimmt, so ist dies im Nah-
feld der Temperaturgrenzschicht die Anderung des Wirmeflusses an der Oberfliche. In
den hier betrachteten vier verschiedenen Strémungssituationen wachsen die Tempera-

turgrenzschichten im Nahfeld wie hy(z) ~ 208

an. Im Fernfeld hingegen unterscheiden
sich die Anwachsraten. Aufgrund der instabileren Schichtung und damit kréftigeren
turbulenten Vermischung steigt die winterliche, abeisige Temperaturgrenzschicht am
stirksten an, die winterliche, aufeisige am geringsten. Offenbar setzt das Fernfeld der
Temperaturgrenzschicht in der gleichen Entfernung von der Eiskante ein wie auch das
der Geschwindigkeitsgrenzschicht - was zu erwarten ist, da die Austauschkoeffizienten
K., und K in &hnlicher Weise von der Stabilitdt der Schichtung abhéingen. Im Ge-
gensatz zur Geschwindigkeitsgrenzschicht zeigt aber das Fernfeld der Temperaturgrenz-
schicht keine solch komplexe Vertikalstruktur, da die Anderung der Dichteschichtung

von der Anderung der Bodenwirmefliisse ausgeht, also beide Effekte nie einander ent-

gegenwirken.

Wie unterscheiden sich die Ergebnisse dieser Modellrechnungen von denen analytischer
Modelle der internen Temperaturgrenzschicht? Elliotts (1958) Integralmodell (siehe
auch Abschnitt 4.2.1.2) fithrt auf
he _ o35 (i)o's . (5.2.5)
202 202
Bemerkenswerterweise enthilt dieses Modell keine Terme, die eine Abhéngigkeit der
vertikalen Machtigkeit der internen Temperaturgrenzschicht von der Schichtung sowie
der Anderung der Schichtung beschreiben. Daher kann Elliotts Modell auch die unter-
schiedliche Michtigkeit der winterlichen und sommerlichen, abeisigen Grenzschicht nicht
erkliaren. Elliotts Héhe hy(z) (sieche gepunktete Kurve in der Abbildung 5.2.1) stimmt

mit der fiir die sommerliche, abeisige Grenzschicht numerisch berechneten iiberein” -

* Elliott (1958) definiert die Machtigkeit einer internen Grenzschicht durch die (un-
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nicht so die Hohen der aufeisigen (sommerlichen wie winterlichen) Grenzschicht. Fiir die
abeisigen Grenzschichten gilt ja 292 = 20,Wasser und fiir die aufeisigen zp2 = 2g,gi,. Da-
her sagt das Elliottsche Modell fiir die aufeisigen Grenzschichten eine gréfere vertikale
Machtigkeit voraus als fiir die abeisigen (dies ist in der Abbildung 5.2.1 nicht gezeigt).
Sollte das Elliottsche Modell an die mit dem numerischen Modell gewonnenen Daten
angepafit werden, so miifite hy(z) in der Gleichung 5.2.5 dhnlich wie bei der internen
Geschwindigkeitsgrenzschicht (in den Abschnitten 4.3 und 4.5.1 war darauf hingewie-
sen worden) mit der gréfleren der beiden Rauhigkeitslingen normiert werden und die

Konstante in der Gleichung 5.2.5 von 0.35 auf 0.22 gesetzt werden.

Townsend (1965) erhilt aus Ahnlichkeitsbetrachtungen, die denen im Abschnitt 4.2.1.3
vorgestellten gleichen, genau dieselbe Gleichung fiir das charakteristische vertikale Lén-
genmaf} einer internen Temperaturgrenzschicht wie im Falle einer internen Geschwin-
digkeitsgrenzschicht (siehe Gleichung 4.1.2.3.5a), so da8

.3 (lnﬁ - 1) = 22— (5.2.6)

292 Zg2 202
folgt. Die Ergebnisse des Townsendschen Modells &hneln denen des Elliottschen und
sind daher nicht in der Abbildung 5.2.1 eingetragen. Das Townsendsche Modell zeigt
also auch die gleichen Eigenschaften wie das Elliottsche Modell: Es kann nur auf nahezu
neutral geschichtete Strémungen angewandt werden, bei denen sich die Bodentempe-
ratur und die Bodenwérmefliisse nur wenig &ndern (Townsend (1965) hatte dies auch
expressis verbis vorausgesetzt.), und die Skalierbarkeit der Hohe h; mit der Rauhig-

keitslange zp5 steht im Widerspruch zu den numerischen Ergebnissen.

Im Miyakeschen Modell (siehe Abschnitt 4.2.1.1) kann eine Anderung der Schichtung
in einfacher Weise beriicksichtigt werden. Im wesentlichen wird lediglich die fiir eine
horizontal homogene, bodennahe Strémung bekannte Parameterisierung der Varianz der

Vertikalgeschwindigkeit in die Gleichung 4.2.1.1.1a eingesetzt. Miyake erhalt

2
( he )2/3 . (202)1/3 Y (l e 3) (z01 )1/6 %D [g7AT &
=% _ [ 202 U, I - ——
01 hy zo1 2/ \zo2 3\ 42,00 zo1
(5.2.7)
AT kennzeichnet die Temperaturdifferenz zwischen dem Wasser und der Luft iiber dem

Eis. Fiir die Konstante in der Gleichung 5.2.7 wéhlt Miyake D = 2.01. Aus der

realistische) abrupte Anderung des turbulenten Flusses vom Gleichgewichtswert stromab
zum dem stromauf von einer Anderung der Bodeneigenschaft. Daher diirfte Elliotts
Grenzschichtmichtigkeit eigentlich nicht iiber h; bestimmt werden.
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Abbildung 5.2.1 (siehe die dreifachpunktiert-gestrichelte Kurve) ist ersichtlich, daf§ auch
Miyakes Modell die numerischen Ergebnisse nicht wiedergibt.

Lo (1986) hat die interne Grenzschicht in der abeisigen Strémung iiber einer winterlichen
kanadischen Polynya ebenfalls mit einem Prandtl-Kolmogoroff-Modell berechnet. Leider
lassen sich Los Ergebnisse mit den hier vorgestellten nur schwer vergleichen, da Lo (1986)
die vertikale Machtigkeit der internen Temperaturgrenzschicht nicht explizit angibt.
Allerdings ist aus den von Lo (1986) berechneten Temperaturprofilen abzuschitzen,
dafl die Machtigkeit der internen Temperaturgrenzschicht in den Loschen Rechnungen

mit der hier gezeigten in etwa i{ibereinstimmt.

Um die berechneten Werte h; den empirischen Daten von Andreas et al. (1979) ge-
geniiberstellen zu kénnen, ist in die Abbildung 5.2.1 die Héhe h¢(z) fiir die interne
Temperaturgrenzschicht der winterlichen, abeisigen Stréomung eingetragen, die nach der
Gleichung 5.2.2 berechnet wurde (gepunktete Kurve). Andreas et al. (1979) messen eine
vertikale Machtigkeit der internen Temperaturgrenzschicht von etwa 1 bis 2.5 Metern
in einer Entfernung von etwa 8 bis 20 Metern von der Eiskante. Auch die vom Modell
berechnete vertikale Machtigkeit der internen Temperaturgrenzschicht liegt in diesem

Bereich. Aus ihren Daten gewinnen Andreas et al. (1979) folgende Formel fiir h$(z):

he 202 A e
ot _ = 5.2.8
202 ( L., ) (Zoz ) ’ ( )

wobei 8 eine Konstante ist, die von der Schichtung der Strémung stromauf von der Eis-

kante abhangt. Leider passen die nach dieser empirischen Formel berechnete Héhe und
die vom Modell ermittelte Hohe Af(z) nicht zusammen. Zum einen geben Andreas et al.
(1979) eine erstaunlich geringe, vom Modell nicht vorhergesagte Anwachsrate h% ~ z%4
an. Aus der Theorie der Diffusion wird eine solche, nahezu parabolische Anwachsrate
erst bei sehr groflen Streichlingen, etwa = > O(km), erwartet (Hunt und Simpson,
1982). Zum anderen stimmen auch die Zahlenwerte zwischen berechnetem und gemes-
senem h$ nicht iiberein. Mit 2o wasser = 107%m und L.2(z = 10m) ~ —1m ergibt sich
aus der Gleichung 5.2.8 h%(z = 10m) ~ 0.4m. Aus personlichen Gesprichen mit E. L.
Andreas ist dem Autor bekannt, dafl die MeBdaten von Andreas et al. (1979) durch-

0.8

aus eine Anwachsrate h{(z) ~ z°° zulassen. Die Mefidaten sollen erneut ausgewertet

werden.

Wie bereits erwdhnt, haben Rider et al. (1963) die Entwicklung einer Temperaturin-

version verfolgt, die sich in einer Stromung ausbildet, die von einer glatten, trockenen
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auf eine rauhe, feuchte und daher kiihlere Flache streicht. Die meteorologischen Rand-
bedingungen sind in Rao et al. (1974) ausfiihrlich zitiert, die Riders Experiment mit
einem numerischen Modell, das eine TurbulenzschlieBung zweiter Ordnung enthélt, er-
folgreich simuliert haben. Daher wurde dieses Experiment auch mit dem im Abschnitt
3.2.3 vorgestellten Prandtl-Kolmogoroff-Modell nachgerechnet. Die Ergebnisse sind der
Abbildung 5.2.2 zu entnehmen. Sie belegen, daf auch das Prandtl-Kolmogoroff-Modell
die gemessenen Temperaturprofile realistisch wiedergeben kann. Vergleiche der Rider-
schen Daten mit Ergebnissen des Townsendschen Ahnlichkeitsmodells und des numeri-
schen Modells von Taylor, das das Prandtlsche Mischungswegmodell als Turbulenzmo-
dell enthélt, fallen erheblich ungiinstiger aus (sieche Garratt, 1990). Nur die von Dyer
und Crawford (1965) weit stromab von der Oberflicheniinderung (33m < x < 230m)
gemessenen Temperaturprofile lassen sich durch ein Ahnlichkeitsmodell realistisch be-

schreiben (Mulhearn, 1977).
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Abb.5.2.2: Vertikalprofile der potentiellen Temperatur in einer Strémung, die von einer
glatten, warmen auf eine rauhe, kiihle Oberfliche stromt in verschiedenen Abstinden
zu beiden Seiten der Bodeninderung. Die Symbole kennzeichnen die empirischen Daten

von Rider et al. (1963).

Vugts und Businger (1977) haben eine empirische Formel entwickelt, um die Anderung
der vertikalen Temperaturprofile in einer internen Temperaturgrenzschicht zu beschrei-
ben. Die Messungen dazu wurden am seewirtigen, flachen Nordstrand der niederlandi-

schen Insel Schiermonnikoog bei auflandigen Winden durchgefiihrt. In diese empiri-
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sche Formel geht die vertikale Michtigkeit der internen Temperaturgrenzschicht ein, die
Vugts und Businger (1977) durch den Schnittpunkt des lokalen mit dem ungestérten
vertikalen Temperaturprofil festlegen. Die Townsendsche Formel (Gleichung 5.2.6) wird
an die so erhaltene Machtigkeit der Temperaturgrenzschicht angepafit, indem die Kon-
stante 2k(~~ 0.25 bis 0.33) in dieser Formel durch den Wert 4.34 ersetzt wird. Die
Simulation der Strémung tiber dem idealisierten Kiistenstreifen liefert fiir die vertikale
Miéchtigkeit der internen Temperaturgrenzschicht an der Leekante des 250 Meter weiten
Strandes hy ~ 28m. (Hier nicht durch Abbildungen belegt.) Ein Schnittpunkt zwischen
dem vertikalen Temperaturprofil iiber dem Wasser und an der Leekante des Strandes
ist in den Rechnungen nicht zu erkennen. Nach der von Vugts und Businger (1977) mo-
difizierten Townsendschen Formel sollte dieser Schnittpunkt in einer Héhe von etwa 88
Metern liegen.! Auch die nach der Vugts und Busingerschen, empirischen Formel und
die vom Modell berechneten Vertikalprofile der Temperatur passen nicht zusammen.
Zur Zeit ist noch nicht geklart an welchen Faktoren dies liegt. Sicherlich dokumentieren
die in diesem Abschnitt aufgeworfenen Probleme der Verifizierbarkeit von Modellrech-
nungen den auch von Garratt (1990) festgestellten Mangel an vollsténdigen Mefidaten

der nichtneutral geschichteten internen Grenzschicht.

5.3 Die interne Feuchtegrenzschicht

Nur wenige theoretische und experimentelle Untersuchungen der bodennahen internen
Feuchtegrenzschicht liegen in der Literatur vor. Zu nennen sind hier lediglich die Ex-
perimente von Rider et al. (1963) und die numerische Simulation dieser Experimente
durch Rao et al. (1974b). In der Abbildung 5.3.1 sind die Meflergebnisse von Rider
et al. (1963) mit numerischen Ergebnisse verglichen, die mit dem im Abschnitt 3.2.3
vorgestellten Prandtl-Kolmogoroff-Modell gewonnen wurden. Die in diese Rechnun-
gen eingehenden meteorologischen Randbedingungen sind dieselben, wie die fiir die im
vorhergehenden Abschnitt 5.2 und in der Abbildung 5.2.2 gezeigte advektive Tempera-
turinversion. Genau wie die Temperaturprofile, so werden offenbar auch die vertikalen

Feuchteprofile durch das Prandtl-Kolmogoroff-Modell realistisch wiedergegeben.

U Zu fragen bleibt, wie Vugts und Businger die so vereinbarte vertikale Machtigkeit
der internen Temperaturgrenzschicht mit den nur 12.5 Meter hohen, etwa 180 und 400
Meter von der Hochwasserlinie entfernten Mefimasten iiberhaupt bestimmen konnten.
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Abb.5.3.1: Vertikalprofile der spezifischen Feuchte in einer Strémung, die von einer
glatten, warmen auf eine rauhe, kiihle Oberfliche strémt in verschiedenen Abstinden
zu beiden Seiten einer Anderung der Bodeneigenschaften. Die Symbole kennzeichnen

die empirischen Daten von Rider et al. (1963).

Um die vertikale Méachtigkeit der internen Temperaturgrenzschicht und Geschwindig-
keitsgrenzschicht mit der Méchtigkeit der internen Feuchtegrenzschicht vergleichen zu

kénnen, erscheint es sinnvoll, sie durch die Héhe h,(z) festzulegen, in der

Q(wvhq) — Q(—oo,hq)
Q( = °°7hq)

<107? (5.3.1)

gilt. (Aus der Literatur sind keine anderen Vorschlige bekannt.) In der Abbildung 5.3.2
werden die Werte hq(z) fiir die bereits in den vorangegangenen Abschnitten erwédhnten
vier Stréomungssituationen in der Eisrandzone vorgestellt. Beim Vergleich der Abbil-
dungen 5.3.2 und 5.2.1 fallt auf, dafl die vertikale Michtigkeit der internen Temperatur-
und der internen Feuchtegrenzschichten einander éhneln. Wie bei der internen Tem-
peraturgrenzschicht, so hingt auch die Méchtigkeit der internen Feuchtegrenzschicht
hauptséchlich von der Anderung des Flusses latenter Wirme an der Oberfliche ab.
Daher ist die winterliche, abeisige interne Feuchtegrenzschicht erheblich méichtiger als
die anderen Feuchtegrenzschichten. Auch die Feuchtegrenzschichten entwickeln, wie die
Temperatur- und Geschwindigkeitsgrenzschichten, ein Nah- und Fernfeld. Ist die Luft
nahezu geséttigt, wie in den winterlichen Strémungen, so zeigen hy(z) und hi(z) die-
selbe Anwachsrate; in den sommerlichen Strémungen weichen hg(z) und hy(z) ein wenig

voneinander ab.
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Abb.5.8.2: Vertikale Machtigkeit interner Feuchtegrenzschichten in der winterlichen,
abeisigen Strémung (ausgezogene Kurve), der winterlichen, aufeisigen Strémung (ge-
strichelte Kurve), der sommerlichen, abeisigen Strémung (strichpunktierte Kurve) und

der sommerlichen aufeisigen Strémung (strichlinierte Kurve).

5.4 Mehrfache interne Grenzschichten

Im Abschnitt 4.5.2 wurde bereits erwihnt, da bei mehrfachen Anderungen der Bo-
deneigenschaften die von diesen Anderungen ausgehenden internen Grenzschichten in
hinreichend groflen Héhen gewissermafien verschmelzen. Hier wird nun an dem Bei-
spiel interner Grenzschichten iiber einem Ensemble von regelméflig angeordneten Eis-
und Wasserstreifen in der Eisrandzone die Verschmelzung der internen Grenzschichten

naher untersucht.

In der Abbildung 5.4.1a sind die Isolinien der prozentualen, relativen Feuchtedifferenz
zwischen lokaler und ungestérter spezifischer Feuchte weit stromauf von der ersten Eis-

kante, also
Q(z,2) — Q(—o00,2)
Q(—DO,.Z)

dargestellt. Diese internen Feuchtegrenzschichten entwickeln sich in der sommerlichen,

x 100 = const ,

abeisigen Strémung, die vom Eisinneren kommend auf regelméflig angeordnete, jeweils

20 Meter breite Eis- und Wasserstreifen trifft.
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Abb.5.4.1a: Isolinien der prozentualen, relativen Differenz zwischen lokaler spezifi-
scher Feuchte und ungestorter Feuchte in der sommerlichen, abeisigen Strémung. Die

schraffierten Streifen kennzeichnen die Wasserflichen.
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Abb.5.4.1b: Wie Abbildung 5.4.1a, jedoch mit schmaleren Eis- und Wasserstreifen.

Die Lage der Wasserstreifen ist durch die schraffierten Flichen an der Abszisse ge-
kennzeichet. Die Isolinien der 1%-Differenz sind geschlossen, die der 0.1%-Differenz
ist leicht wellenférmig, wobei die Amplitude dieser Welle offenbar mit der Héhe ab-

nimmt. Ein &hnliches Bild ergibt sich, wenn die Luft unter sonst gleichen Bedingungen

100



iiber schmalere Eis- und Wasserflichen streicht (siehe Abbildung 5.4.1b). Im letzteren
Fall verschmelzen sogar die Isolinien der 1%-Differenz in hinreichnend groflem Abstand
von der ersten Eiskante. Auch die Amplitude der 0.1%-Isolinie - die ja gleichzeitig die
vertikale Machtigkeit der internen Feuchtegrenzschicht kennzeichnet - nimmt rascher
mit der H6he ab, als in dem in der Abbildung 5.4.1a gezeigten Fall. Die Vermutung
liegt nahe, dafl sich eine ”Verschmelzungshohe” festlegen 1d83t, unterhalb der die hori-
zontale Variabilitdt der Bodeneigenschaften sich deutlich in der Strémung bemerkbar
macht, oberhalb der sich aber eine ”einhiillende” interne Grenzschicht entwickelt, die
im wesentlichen nur von der iiber eine grofiere Fliche gemittelten Anderung der Boden-

eigenschaften abhéngt.

Um diese Vermutung zu stiitzen, wird in jeder H6he iiber dem Boden die horizontale
Varianz der bodennahen Strémung betrachtet. (Allerdings wird in diesem Beispiel die
Strémung nur zwischen z = 60 m und = = 160 m betrachtet, da sonst, bei Beriicksichti-
gung der gesamten Streichlidnge, die horizontale Varianz hauptséchlich durch die starke
horizontale Variabilitdt der Strémung in der Néhe der ersten Eiskante bestimmt ist.)
Die Verschmelzungshéhe hM der Geschwindigkeit (¢ = u), der Temperatur (¢ = t) oder
der Feuchte (¢ = ¢) wird dann als die Héhe definiert, in der die Standardabweichung
der betreffenden Gréfle ¢ normiert mit ihrer maximalen Anderung C' am Boden kleiner
als ein bestimmter Schwellenwert ¢, wird, also:

“C_A(’;i") <e . (5.4.1)
(AC wird natiirlich nur fiir Temperatur und Feuchte berechnet; fiir ¢ = u wird AU =
U(—o0, H) gesetzt.) Fiir die Festlegung der Schwellenwerte ¢, kann, dhnlich wie bei der
Defintion der vertikalen Machtigkeit einer internen Grenzschicht, keine allgemeingiiltige

Regel angeben werden. In dem vorliegenden Beispiel der Strémung tiber der Eisrandzone

wird ¢ = €; = 0.001 und ¢, = 0.01 gewahlt.

Die Verschmelzungshshen wurden fiir die vier verschiedenen Stromungssituationen in
der Eisrandzone berechnet, wobei jeweils verschieden breite Eis- und Wasserstreifen
vorgegeben wurden. Die Verschmelzungshéhen in der sommerlichen, abeisigen und auf-
eisigen Stromung sind in den Abbildungen 5.4.2a und 5.4.2b dargestellt. L. gibt die
Streichldnge an, innerhalb der sich die Oberfliche dndert. (Im Falle 20 Meter breiter
Eis- und Wasserfliche gilt L, = 20m.) In der sommerlichen, abeisigen Strémung wachst

hévf etwa proportional zu L%-75 (siehe Abbildung 5.4.2a).
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Abb.5.4.2a: Verschmelzungshéhe hflw der internen Feuchtegrenzschicht (unterer Teil
der Abbildung) und vertikale Méchtigkeit h, der Feuchtegrenzschicht an der Stelle x =
160m (von der ersten Eiskante gerechnet) (oberer Teil der Abbildung) als Funktion der

Breite L, der Eis- und Wasserstreifen in der sommerlichen abeisigen Strémung.
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Abb.5.4.2b: Wie Abbildung 5.4.2a, jedoch fiir die sommerlichen, aufeisige Strémung.

Die Verschmelzungshéhe in der sommerlichen aufeisigen Stromung ist, insbesondere bei
kleinen L, grofler als in der abeisigen. Der gleiche Unterschied kann auch in den winter-

lichen auf- und abeisigen Strémungen gefunden werden. Das bedeutet, daf} die aufeisigen
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Stromungen gerade bei kleinen L, in Bodennihe eine gréfiere horizontale Varianz auf-
weisen als die abeisigen. Dies liegt vermutlich an der bereits erwdhnten Asymmetrie der
Rauhigkeitsiibergénge: die Strémung gleicht sich rascher an eine Oberfliche an, die rau-
her ist als die in der Anstrémung, als an eine, die glatter ist. Die Verschmelzungshohe
hingt auch von der Schichtung der Strémung und deren Anderung ab. So ist héw in
der winterlichen abeisigen Strémung gréfler als in der sommerlichen, aufeisigen. Die
Verschmelzungshohe der internen Temperaturgrenzschichten ist genauso grofl wie der
der internen Feuchtegrenzschichten, die der internen Geschwindigkeitsgrenzschichten ei-
nige Zentimeter kleiner - dies hangt natiirlich auch von der Wahl der Schwellenwerte ¢,
ab. Mit dieser Einschrankung gilt als Daumenregel fiir die Abhingigkeit der Verschmel-
zungshéhe von der charakteristischen Lange L.: M /L, ~ 1/20 bis 1/10.

Die Verschmelzungshéhe und die im Abschnitt 4.5.2 definierten Blendhéhe sind etwa
gleich grof. In der Tat entspricht die hier vorgestellte Verschmelzungshéhe der Wieringa-
schen Blendhéhe. Der Unterschied zwischen dem Begriff der Verschmelzungshéhe und
dem von Mason (1988) und Claussen (1990) entworfenen Konzept der Blendhdhe be-
steht darin, dafl zur Bestimmung der Blendhohe neben der horizontalen Variabilitit der
bodennahen Strémung zusétzlich die Abweichung der Strémung vom Gleichgewicht mit
der lokalen Oberfliche festgestellt werden mufl. Die Verschmelzungshéhe wurde ledig-
lich eingefiihrt, um eine anschauliche Mafizahl fiir die Hohe bereitzustellen, in der die
einzelnen internen Grenzschichten in der Strémung nicht mehr erkennbar sind, sozusa-
gen verschmelzen. Das von Mason (1988) und Claussen (1990) entwickelte Konzept der
Blendhohe ist hingegen ein wichtiger Baustein, um die Flachenmittel der Bodenwérme-

und -impulsfliisse in einer inhomogenen Strémung abschétzen zu kénnen.

Oberhalb der Verschmelzungshohe entwickelt sich eine einhiillende interne Grenzschicht,
die nicht mehr von der horizontalen Variabilitit der Bodeneigenschaften, also von L.,
abhingt, sondern nur von der Anderung der Bodenfliisse im Mittel iiber eine gréBere
Fliche. Um dies zu spezifizieren, werden die Werte hy, h; und hy der internen Grenz-
schichten an der Stelle ¢ = 160m in den verschiedenen Strémungen iiber der Eisrand-
zone miteinander verglichen. Die Stelle z = 160m wird deshalb gewahlt, weil hier hg,
ht und hy deutlich {iber den Verschmelzungshéhen liegen. In der Tat zeigen die Ab-
bildungen 5.4.2a und b (oberer Abschnitt der Abbildungen), dafl die Hohe h, in der
sommerlichen, auf- und abeisigen Strémung bei Eisbedeckungen von 50% - Eis- und
Wasserstreifen sind gleich breit - kaum von L, abhéngt. Das gleiche gilt auch fir die

anderen Strémungsverhiltnisse und ebenso fiir h¢(z = 160m) und hy(z = 160m). Die
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Abhingigkeit der Héhe hy(z = 160m) von der Eisbedeckung f; und damit von dem
Fluf} latenter Warme im Mittel iiber 0m< z < 160m ist erheblich stirker als von L.
Dies wird auch durch die Abbildung 5.4.3 belegt. Dieser Abbildung ist zu entnehmen,
daB in etwa ho(z = 160m, f;) ~ f2-707 gilt; jedoch ist weder fiir k4 noch fiir h; und
hy ein einfaches Gesetz aus den numerischen Simulationen zu gewinnen. Daher muf es
zundchst bei der qualitativen Aussage bleiben: Die Machtigkeit der einhiillenden inter-
nen Grenzschicht hingt kaum von der horizontalen Variabilitit der Bodenfliisse, sondern

von deren Mittel iiber eine grofere Fliche ab.}

h, Tim

Abb.5.4.3: Vertikale Machtigkeit hy der Feuchtegrenzschicht an der Stelle z = 160m
(von der ersten Eiskante gerechnet) als Funktion der Eisbedeckung f; im Falle aufeisiger
Strémungen und (1 — f;) im Falle abeisiger Stromungen. Ausgezogene Kurve: winter-
liche, abeisige Stréomung; gestrichelte Kurve: winterliche, aufeisige Strémung; strichli-
nierte Kurve: sommerliche, abeisige Stromung; strichpunktierte Kurve: sommerliche,

aufeisige Strémung.

! Eine shnliche Aussage gilt auch fiir Strémungen iiber unendlich vielen Eis- und
Wasserstreifen, die in numerischen Modellen durch die Vorgabe periodischer Randbe-
dingungen simuliert werden kénnen. Allerdings bildet sich in einer solchen Strémung
keine einhiillende interne Grenzschicht aus, sondern die Struktur der gesamten Grenz-
schicht der Atmosphire oberhalb der Verschmelzungshéhe wird durch die mittleren
Bodenwirme- und -impulsfliisse bestimmt.
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5.5 Die inhomogenen Wiarmefliisse

Dieser Abschnitt ist in zwei Teile gegliedert. Zuniichst wird der WarmefluB an der
Oberfliche stromab von einer einfachen Anderung der Bodeneigenschaft betrachtet, so
dann an einer Oberfliche mit mehrfachen Anderungen der Rauhigkeit und thermischen
Parameter des Bodens. Wieder dient die Strémung iiber der Eisrandzone als Anschau-

ungsbeispiel.

[W/mz]:[ Qeens
310 4

300+

2904

T 10 T xim

Abb.5.5.1: Turbulenter Fluf} fiihlbarer Warme an der Wasseroberfliche stromab von
einer Eiskante (die bei ¢ = Om liegt) in der winterlichen, abeisigen Strémung. Ausge-
zogene Kurve: Rechnung mit der einfachen Mischungsweglinge l,,; gestrichelte Kurve:

mit der Blackadarschen Mischungsweglinge 1B .

In der winterlichen, abeisigen Strémung wéchst der turbulente Fluf} filhlbarer Warme
an der Oberfliche von wenigen W/m? iiber dem Eis auf einige hundert W/m? iiber dem
Wasser. Mit zunehmender Entfernung von der Eiskante wird der Flufl wieder deutlich
schwicher, da die kréftigen Temperaturgegensitze zwischen der kalten Luft und dem
relativ warmen Wasser durch die turbulente Diffusion abgebaut werden. In hinreichend
grofien Entfernungen von der Eiskante nimmt der Warmeflufl wieder zu (siehe Abbil-
dung 5.5.1). Offensichtlich ist auch im turbulenten Warmeflufl an der Oberfliche das
Nah- und das Fernfeld der internen Grenzschichten zu erkennen. Gleiches gilt fiir den
turbulenten Flufl latenter Wéarme. Lo (1986) erhélt ein dhnliches Ergebnis, ebenso Weis-
man (1975), der allerdings den Wiederanstieg des Warmeflusses fiir unrealistisch hélt
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und auf das unrealistische Anwachsen der Mischungsweglénge und die damit verbun-
dene unrealistisch starke turbulente Vermischung im Fernfeld der internen Grenzschicht
zuriickfithrt. Die ausgezogene Kurve in der Abbildung 5.5.1 wurde in der Tat mit
der einfachen Mischungsweglange [,, (Gleichung 3.2.1.2) durchgefiihrt. Die gestrichelte
Kurve in derselben Abbildung zeigt die gleiche Rechnung jedoch mit der Blackadar-
schen Mischungsweglinge {2 (Gleichung 3.2.8.2), deren Wert in dem gezeigten Beispiel
auf maximal 30 Meter begrenzt ist. Zu erkennen ist, dafl das Wiederanwachsen des
Warmeflusses auch bei Verwendung von 2 noch vorhanden ist, wenn auch schwicher
ausgepragt als in der Rechnung mit [,,,. Leider sind keine Mefidaten bekannt, die diese

Rechnungen zu tiberpriifen gestatten.

Messungen des Flusses fithlbarer Wirme iiber offenen, wenige Meter breiten Was-
serflichen in der Eisrandzone wurden von Andreas et al. (1979) durchgefiihrt. Aller-
dings geben Andreas et al. (1979) keine Punktmessungen des Wirmeflusses an, sondern
Flachenmittel des Warmeflusses iiber die Breite F' des Wasserstreifens. Diese Ergebnisse
sind in der Abbildung 5.5.2 dargestellt. IV ist die mit der Breite F, der Wassertempe-
ratur T, und der Lufttemperatur 7% in 2 Metern Héhe gebildete Nusseltzahl

_ [Qsens]F
N= Xt(Tw = Tz)

mit [Qsens] = (1/F) [z Qsens dz. R, steht fiir die Reynoldszahl

U, F

v

R, =

U, ist die Windgeschwindigkeit in 2 Metern H8he. Die ausgezogene Kurve in der Ab-
bildung 5.5.2 zeigt die lineare Regression der Mefldaten. Die gestrichelte Kurve er-
gibt sich aus der numerischen Simulation der winterlichen, abeisigen Stromung und die
strichlinierte aus der sommerlichen, abeisigen Strémung. Die Ubereinstimmung zwi-
schen Mefldaten und berechneten mittleren Warmefliissen ist recht zufriedenstellend.
Der Vergleich der Rechenergebnisse fiir die sommerliche und die winterliche, abeisige
Strémung zeigt, dafl die Nusseltzahl IV nicht nur eine Funktion der Reynoldszahl R, ist,
sondern auch der Dichteschichtung, insbesondere der Anderung der Dichteschichtung.

Dies kdénnte die Streuung der Mefiwerte in der Abbildung 5.5.2 erkléren.
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Abb.5.5.2: Nusseltzahl N des mittleren Wirmeflusses tiber einem Wasserstreifen als
Funktion der Reynoldszahl R, (siche Text). Ausgezogene Kurve: Lineare Regression
der Mefidaten (die einzelnen Punkte) von Andreas et al. (1979). Gestrichelte Kurve:
berechnete Nusseltzahlen fiir die winterliche, abeisige Strémung; strichlinierte Kurve:

fiir die sommerliche, abeisige Strémung.

In der Abbildung 5.5.3 sind die Energieflufidichten an der Oberfliche der Eis- und
Wasserflichen in der winterlichen, abeisigen Strémung als Funktion der Streichlinge
aufgetragen. Die Eis- und Wasserstreifen sind jeweils 20 Meter breit. Stromauf von der
ersten Eiskante bei z = Om wird eine homogene Eisfliche angenommen. Wie zu erwar-
ten, bilden sich iiber den Wasserstreifen kriftige, aufwirts gerichtete turbulente Fliisse
fithlbarer und latenter Warme (punktierte und gestrichelte Kurve), da recht kalte Luft
iiber die relativ warmen Wasserflichen streicht. Uber den Eisstreifen sind abwirtsge-
richtete turbulente Wéarmefliisse erkennbar, die umso stirker werden, je weiter die Eis-
streifen von der ersten Eiskante entfernt sind. Dies ist darauf zuriickzufiihren, daf die
Luft iiber den Wasserstreifen stirker erwirmt als {iber den Eisschollen wieder abgekiihlt
wird. Der Warmeflu$ in die Eisschollen hinein (strichpunktierte Kurve) fithrt zu einem
geringfiigigen Anwachsen der Eisoberflichentemperatur mit zunehmender Entfernung
von der ersten Eiskante. Auch die Fliisse fithlbarer und latenter Warme aus den offenen
Wasserflichen weit stromab von der ersten Eiskante sind stdrker als die in der Né&he
der ersten Eiskante. Dies ist dadurch zu erkliren, dafl auch in einer Strémung iiber
mehrfachen Anderungen der Bodeneigenschaften sich ein Nahfeld und ein Fernfeld der

einhiillenden internen Grenzschicht entwickelt.
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Abb.5.5.3: Energiefluidichten an Eis- und Wasseroberflichen in der winterlichen, abei-
sigen Strémung. Die schraflierten Streifen kennzeichnen die Wasseroberflichen. Ausge-
zogene Kurve: Energiefluidichte der Nettostrahlung Qrq4, gestrichelte Kurve: turbu-
lenter FluB Qqens filhlbarer Warme, punktierte Kurve: turbulenter Fluf Q,; latenter
Wérme, strichpunktierte Kurve: Warmeflul Qwasser,Eis im Wasser und im Eis; Fett
gezeichnete, ausgezogene Kurve: Mittelwert [Qsens] des Flusses fithlbarer Wéarme (De-

finition siehe Text Gleichung 5.5.1).

Das Bowenverhéltnis iiber den Eisstreifen betrigt etwa Bo ~ 1, iiber den Wasserflichen
Bo ~ 3. Dies stimmt mit den Angaben von Andreas et al. (1979) iiberein. Die Warme-
abgabe des Ozeans durch die offenen Wasserspalten (siehe strichpunktierte Kurve in der
Abbildung 5.5.3) in der winterlichen Eisrandzone belduft sich auf Quater ~ 500W/m?
bei abeisiger Stromung. Auch dieser Wert kann nach Hékkinen und Cavalieri (1989) als
typisch gelten.

Die fett gezeichnete, ausgezogene Kurve in der Abbildung 5.5.3 zeigt den Mittelwert des

Flusses fithlbarer Warme tiber den Eis- und Wasserstreifen, also

Quend(@) = 2 [ Quens(e) (551)

Fiir viele Anwendungen ist es wichtiger, diesen Mittelwert iiber eine vorgegeben Streich-
linge zu kennen als die lokalen Werte der Wiarmefliisse. Wie ein solcher Mittelwert aus
der bodennahen Strémung iiber einer inhomogenen Oberfliche berechnet werden kann,

wird im folgenden Kapitel 6 beschrieben.
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6. Zur Parameterisierung subskaliger turbulenter Transporte

Numerische Stromungsmodelle benotigen eine Parameterisierung sogenannter subska-
liger Transporfe. Dies sind Transporte, die durch Bewegungen hervorgerufen werden,
deren charakteristische raumliche Ausdehnung kleiner ist, als die Gittermaschenweite
eines Modells, so daB eine Wechselwirkung zwischen den subskaligen und den gréflerska-
ligen, vom Modell nicht aufgelésten Bewegungen nicht mehr direkt beschrieben werden
kann. Bisher beruhen Parameterisierungsschemata subskaliger Transporte in der boden-
nahen Atmosphire auf Ahnlichkeitstheorien und Skalierungsgesetzen, die fiir eine hori-
zontal homogene, stationire, bodennahe Strémung giiltig sind. Diese Ansitze kénnen
nicht mehr angewandt werden, wenn das Verhéltnis von vertikaler Maschenweite AZ
der bodennéichsten Gitterzellen zur charakteristischen Lange L., auf der sich die Bo-
denbeschaffenheit dndert, erheblich gréfier als AZ/L, ~ 1/100 ist, oder wenn gar die
horizontale Maschenweite AX gréfier als L, wird. In beiden Féllen kann die Strémung
innerhalb der bodennéchsten Gitterzellen nicht mehr durch eine Gleichgewichtstrémung
beschrieben werden. Auflerdem ist zu beriicksichtigen, daf§ die Luftbewegungen, die an
den Oberflicheninhomogenititen entstehen, unter Umstinden in einer vollig anderen
Art und Weise als die turbulenten Bewegungen Impuls und Energie transportieren.
Um die turbulenten und die an Oberflacheninhomogenititen entstehenden Bewegungen

’ und "mesoturbu-

begrifHlich einfach zu unterscheiden, wird im folgenden von ”mikro-’
lenten” Bewegungen gesprochen.* Wie die Begriffe Mikro- und Mesoturbulenz definiert
werden kénnen, wie sich Mikro- und Mesoturbulenz unterscheiden beziehungsweise von-

einander abhéngen, wird im folgenden Abschnitt 6.1 erldutert.

In diesem Kapitel 6 werden zwei Aspekte der Parameterisierung subskaliger Transporte
behandelt. Zum einen wird untersucht, wie die iiber die Maschenweite AX gemittel-
ten Fliisse an einer inhomogenen Oberfliche unter Beriicksichigung der Mesoturbulenz
abgeschétzt werden konnen. Diese Untersuchung beruht im wesentlichen auf den Ar-
beiten von Wieringa (1986), Mahrt (1987), Mason (1988) und Claussen (1990, 1991b).
Zweitens werden die mit den mesoturbulenten Bewegungen verbundenen Fliisse und
FluBldivergenzen von Impuls, Masse und Energie betrachtet. Hierzu werden die Arbei-

ten von Mahrt (1987) und Claussen (1989b) zitiert.

* Der Begriff ”Mesoturbulenz” stammt von Frau I. Bischoff-Gauss und F. Wipper-
mann, Darmstadt, und wurde von F. Wippermann wéhrend eines Seminars iiber me-

soskaligen Modelle der Atmosphire in Oberpfaffenhofen (1987) vorgestellt.
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6.1 Mikro- und mesoturbulente Transporte

In einem numerischen Strémungsmodell 148t sich jeder Erwartungswert - im allgemeinen
Fall ein Ensemblemittel oder wie im Fall der in diesem Aufsatz betrachteten stationéren

Strémung ein Zeitmittel - in
U(z,y,z) = {U}+UT(z,y,2) ; (6.1.1)

also einen durch die geschweiften Klammern {...} gekennzeichneten Gittermittelwert
und die durch den hochgestellten Index + markierte subskalige Abweichung vom Mit-
telwert aufspalten. Die letztere Grofe UT wird im folgenden als mesoturbulente Kom-
ponente bezeichnet. Sie umfaflt Bewegungen auf einer Langenskala, die grofier ist als die
etwa durch die Mischungsweglénge gegebene Skala der Mikroturbulenz aber kleiner als
die Maschenweite des numerischen Gitters. Der Gittermittelwert und mesoturbulente
Komponente einer Grofle sind also numerische Kunstprodukte, die von der Auflésung
des numerischen Gitternetzes abhéngen. Der Gittermittelwert wird iiber festen Volu-

mina, also durch

1
= — dzdyd
v AXAYAZ/AX/AY/AZU A

berechnet. Dieser auch als "control-volume”-Mittel bezeichnete Volumenmittelwert
erfiillt im Gegensatz zum kontinuierlichen Volumenmittel (Wyngaard, 1982) die Glei-

chungen
{{vHU}} = {UHU}

und

{{vyu*r=o0

Mit diesen Beziehungen ergibt sich fiir der Bilanzgleichungen der Gittermittelwerte,

dargestellt am Beispiel der zweidimensionalen, mittleren Horizontalstromung:

++ +w+
)5+ G+ ()

duu ouw, iB{P}
+{(9:c}+{ az}__po Oz

(6.1.2)

Wie bereits im Abschnitt 3.3 erwahnt, werden bei der Diskretisierung der Bewegungs-
gleichungen nach dem ” control-volume approach” nur die konservativen Groflen als Git-

termittelwert belassen, wihrend die advektiven und diffusiven Fliisse als Flachenintegral

110



itber die Rander einer Gitterzelle berechnet werden. Fiir die mesoturbulenten Flufdi-

vergenzen folgt nach dieser Methode:

aU;:V+} = Alz ([T we], - [UTWT] ) (6.1.3)
BU;IW} = Alx (UTW*), = (UTWF),) (6.1.3b)

Die Klammern (...) , bezeichnen einen Mittelwert iiber die rechte Seite einer gedachten
groferskaligen, bodennéichsten' Gitterzelle mit den Kantenlinden AX,AZ, und (...);
iiber die linke Seite. Entsprechend ist [...]; der Mittelwert iiber die Oberkante und
[...]p liber die Unter- oder Bodenkante dieser Gitterzelle, wie in der Abbildung 6.1.1
schematisch dargestellt.

T _

.

L R az

IAz
o
=) 4
i Y O O iy s = O e 0 O s e o O
ay A X :
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Abb.6.1.1: Schematische Darstellung einer gedachten gréBerskaligen, bodennéchsten
Gitterzelle. Die diinnen Linien kennzeichnen das Gitternetz des feinmaschigem, mi-
kroskaligen Modells, mit dem die Strémung innerhalb der gréferskaligen Gitterzelle

berechnet wird.

Im Abschnitt 6.5 werden Berechnungen der mesoturbulenten Fliisse vorgestellt. Mit
einem feinmaschigen, mikroskaligen Modell werden die mesoturbulenten Bewegungen
bestimmt, die durch die Wechselwirkung der Strémung mit den (vom feinmaschigen
Modell aufgelésten) Anderungen der Bodeneigenschaften hervorgerufen werden. Durch
Mittelung der mesoturbulenten Komponenten der Strémung iiber mehrere Gitterzellen
des feinmaschigen Gitternetzes, die zusammen eine Gitterzelle eines gedachten grofier-

skaligen Modells bilden, ergeben sich die mesoturbulenten Fliisse und Flufidivergenzen.
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Die Einbettung des feinmaschigen Gitters in die gedachte, grofierskalige Gitterzelle ist
in der Abbildung 6.1.1 veranschaulicht.

Fiir die mikroturbulenten Fluidivergenzen gilt genau das gleiche wie fiir die mesotur-

bulenten, also:

(B2} = = ([l - (7)) (61.40)
(T2} = £ (70 5 — (7)) (6.1.4)

Auch die mikroturbulenten Fliisse werden iiber die Flichen einer Gitterzelle gemittelt
und enthalten demnach subskalige Anderungen der mikroturbulenten Fliisse. Also auch
die gemittelten mikroturbulenten Fliisse sind von der Grofie der Gitterzellen nicht un-
abhingig. Dies bedeutet, dafl die gemittelten, mikroturbulenten Fliisse nicht in der
gleichen Weise von den Gittermittelwerten der Zustandsgroflen abhingen, wie die lo-
kalen, mikroturbulenten Fliisse von den lokalen Erwartungswerten der Zustandsgrofien.

Dies wird am Beispiel der Parameterisierung des Impulsflusses an der Erdoberfliche

deutlich.
Der lokale Impulsflu am Boden wird héufig durch einen Ansatz der Form
—uw(z, 2 ) = Cp(z, 2)U*(2, 2) (6.1.5)

berechnet. Der Impulsfiul im Mittel iiber die Bodenfliche einer gedachten gréfier-
skaligen Gitterzelle in unmittelbarer Bodennihe ergibt sich gemifl Gleichung 6.1.1 zu

[~@@]p = {CnHUY + {CnH{UTUT} + 2{UHCRUT} + {CRUTUT} . (6.1.6)

Die letzten drei Terme auf der rechten Seite der Gleichung 6.1.6 enthalten mesoturbu-
lente Bewegungskomponenten, sind also ein Maf} dafiir, wie stark der gemittelte, mikro-
turbulente FluB von der Mesoturbulenz mitbestimmt wird. Die Gleichung 6.1.6 zeigt
damit, dafl Mikro- und Mesoturbulenz nicht vollstdndig voneinander unabhingig sind.
Die einzelnen Terme der Gleichung 6.1.6 hat Claussen (1990) fiir verschiedene Stro-
mungskonfigurationen berechnet und festgestellt, daB der Term {C,,}{U}? bei weitem
der grofite ist, aber die {ibrigen Terme, insbesondere {U}{C;tU "}, dagegen nicht ver-
nachléssigbar klein sind. Die Berechnung des mittleren Impulsflusses am Boden nur
durch den ersten Term auf der rechten Seite der Gleichung 6.1.6, also durch {C,,}{U}?,
ergab einen Fehler von etwa +10% bis +70%, der Impulsflul wurde also stets iiberschétzt.
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Claussen (1990) schligt vor, einen "effektiven” Austauschkoeflizienten durch
[—uw]p = Cm{U} (6.1.7)

zu definieren. Der ”effektive” Austauschkoeffizient birgt die einem gréferskaligen Modell
unbekannten mesoturbulenten Komponenten des gemittelten, mikroturbulenten Flusses.
Wie der effektive Austauschkoeffizient - nicht nur fiir Impuls, sondern auch fiir passive
Stoffe und Temperatur - zu berechnen ist, wird in den folgenden drei-Abschnitten un-

tersucht.

6.2 Die effektive Rauhigkeit

Die Parameterisierung des effektiven Impulstransferkoeffizienten und die Bestimmung
einer effektiven Rauhigkeitslinge sind eng miteinander verkniipft. In der horizontal

homogenen, bodennahen Strémung ist der lokale Impulstransferkoeffizient durch

Om(z) = -;:u}(:)') . ( s ) (6.2.1)

InZ
Zo

gegeben und somit der effektive Impulstransferkoeffizient durch

Crm(2p) = (ﬁz*) , (6.2.2)

wobei der Ubersicht wegen die Gréfie

2 AZ 2!
In-2 = / In=— dz' (6.2.3)
2o

20 20

eingefithrt wird. Mahrt (1987) bemerkt, daf einer der Fehler bei der Parameterisierung
flichengemittelter Fliisse darin besteht, dafl die Parameter, die den Fluf} bestimmen,
also in diesem Fall die Rauhigkeitslinge 2o, einfach durch ihren Mittelwert, also hier

durch [2¢], ersetzt werden. In dem vorliegenden Fall hiefle dies, den effektiven Transfer-

2
A K
Crm1 = (zn—"a) (6.2.4)

[zo]

koeffizienten durch

zu parameterisieren. Ob dieser naive Ansatz tatsichlich zu erheblichen Fehlern in der

Abschitzung eines mittleren Impulsflusses fithrt, wird zu zeigen sein.
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Taylor schlégt vor, die effektive Rauhigkeit aus dem Mittelwert des Logarithmusses der
Rauhigkeitsldnge, also aus

Inzg 10y = [In2) (6.2.5)

zu berechnen. Dieser Ansatz beruht auf der Uberlegung, da$l in einer Strémung, die

sich stets im Gleichgewicht mit der lokalen Oberfliche befindet,

| 1 "
{U} = p ([uw]inzy — [uslnzy]) = - ([wa)lnz, — [wa]inZo tay) ‘
1 _ 1 (6.2.6)
~ - ([uwlinz, — [usllnzg) = = ([un)lnzy — [ua]inzg ay)
gilt. 2,0y ist demnach nur die Niherung fiir
- wl
InZo 1y = L[n_]l (6.2.7)

20,tay Und Zg tay unterscheiden sich laut Taylor (1987) im allgemeinen nur wenig. Fiir
den effektiven Impulstransferkoeffizienten folgt mit der Gleichung 6.2.6 und der oft
hinreichend gut erfiillten Annahme [u.])?/[u%] ~ 1

2
A K
o= (i) 69

Z0,tay

Die Taylorsche effektive Rauhigkeitslinge zg:,y beziechungsweise Zp 10, ist offenbar so
formuliert, daf8 die mittlere Geschwindigkeit {U} richtig wiedergegeben wird. Wieringa
(1986) wahlt einen anderen Weg, indem er fordert, die effektive Rauhigkeitslange solle
so bestimmt werden, dafl der mittlere Impulsflufl am Boden genau berechnet werden
kann. Dazu schlagt Wieringa (1986) vor, den Impulsflufl von der sogenannten Blendhohe
aus zu ermitteln, der Hohe also, in der die Strémung nicht mehr auf die einzelnen
Rauhigkeitsspriinge, sondern bereits auf die Anderungen der Rauhigkeit im Mittel iiber
eine groflere Flache reagiert. Wieringa stellt allerdings keine Regel zur Berechnung
der Blendhdhe bereit. Mason (1988) hingegen legt die Blendhohe durch die Bedingung
fest, dafl die Strémung in der Blendhéhe nahezu horizontal homogen sein und zugleich
sich ndherungsweise im Gleichgewicht mit der lokalen Oberfliche befinden solle. Mason
berechnet die Blendhéhe aus einem heuristischen Modell. Claussen (1990) folgt Masons
Vorschlag, ermittelt die Blendhéhe jedoch nach dem Prinzip der Fehlerminimierung aus

numerischen Simulationen. Dies wurde bereits im Abschnitt 4.5.2 erlautert.

Wird der Impulsflufi am Boden von der nach Mason definierten Blendhdhe aus berech-

net, so ergibt sich

(7)) = Zf, (@®);) = & Uz(z,,)z = 4)2 (6.2.9)
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fi ist die prozentuale Bedeckung der Oberfliche mit Flachen der Rauhigkeitslinge 2.
(Die Gleichung 6.2.9 kann natiirlich auch als Definition der Blendhohe I, aufgefaft
werden.) Aus der Gleichung 6.2.9 148t sich eine effektive Rauhigkeit zp. mittels

(gn_b_)z Z (m (6.2.10)

Zoe

ableiten. In einem gréflerskaligen Modell ist die Gréfle U(l) nicht-bekannt.  Unter der
Annahme, daf8 auch der Mittelwert {U}(z,) ein logarithmisches Vertikalprofil ausbildet,
so dal U(lp)/{U} ~ In(ls/20¢)/In(2p/ z0e) gilt, folgt schlieBlich

[—(ww)]s = 52{[]}2 zDe Z (g Y (!nr;— {U}) . (6.2.11)

ztle Zge

und damit als Parameterisierung des effektiven Transferkoeffizienten

2
A K
Cm'3 = (l'ni> . (6-2.12)

Zoe

Der Vollstindigkeit halber soll ein vierter Ansatz zur Parameterisierung des effektiven
Transferkoeflizienten von André und Bondin (1986) nicht unerwéhnt bleiben. André
und Bondin (1986) leiten ihren Ansatz aus der Annahme ab, daf die Strémung am
Oberrand der bodennéchsten Gitterzellen nahezu horizontal homogen ist - unabhéngig
von Stromungskonfiguration und der jeweiligen vertikalen Michtigkeit der Gitterzel-
len. Diese im allgemeinen unrealistische Annahme fiihrt dazu, dafl die von André und
Blondin formulierte effektive Rauhigkeitslinge eine Funktion der vertikalen Méchtig-
keit der Gitterzellen ist und nicht allein, wie die bisher vorgestellten effektiven Rau-
higkeitslangen, nur von der Oberflichenbeschaffenheit abhingt. (Die Abhingigkeit
der effektiven Rauhigkeitslingen von der horizontalen Maschenweite ist implizit eine
Abhéngigkeit von der Oberflichenbeschaffenheit, da innerhalb verschieden grofier Git-
terzellen sich auch die Oberflichenbeschaffenheit dndert.)

Claussen (1990) formuliert André und Blondins Modell neu, indem er davon ausgeht,
daf} die Strémung in der Blendhohe nahezu horizontal homogen wird. Claussen be-
rechnet die mittlere Schubspannungsgeschwindigkeit [u.] jedoch nicht wie André und

Blondin von der Héhe z = AZ, sondern von der Blendhdhe aus, so daf} sich

1 =[ L ] (6.2.13)

Aty b
In . In o
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ergibt. Unter der Annahme [u,]? ~ [uZ] folgt

2
- K
o= () -

Z0a

als viertes Modell des effektiven Transferkoeffizienten.

Claussen (1990) ermittelt die relativen Fehler der vier Parameterisierungsansitze Cy, ;
(i=1,2,3,4) fiir verschiedene Strémungskonfigurationen. Aus den verschiedenen Beispie-
len werden hier nur die Ergebnisse fiir die Strémung iiber Oberflichen mit zufillig va-
riierender Rauhigkeitslinge herausgegriffen. Die mit WV, UNI und UN2 bezeichneten
Rauhigkeitsensemble wurden bereits im Abschnitt 4.5.2 vorgestellt (siehe auch Abbil-
dung 4.5.2.1). Als Rauhigkeitslinge stromauf von einer Rauhigkeitsinderung wird stets
20 = Zo,1ay gewdhlt. Die gedachte, groBerskalige Gitterzelle erstreckt sich horizontal
iber das gesamte, fiinf Kilometer weite Strémungsgebiet mit Ausnahme der homoge-
nen Anlaufstrecke stromauf vom ersten Rauhigkeitssprung. Die Blendhshe wird nach
der Gleichung 4.5.2.2a berechnet. Die Rauhigkeitslinge und charakteristische Lingen-
skala, die in die Berechnung der Blendhéhe eingehen, werden nur grob abgeschétzt mit
20 ~ [z0] und L, ~ 450m. Claussen weist daraufhin, da8 die berechneten effektiven
Transferkoeffizienten recht unempfindlich auf Anderungen der Rauhigkeitslinge und _
der Langenskala, also letztlich der Blendhéhe, reagieren. Dies gilt nicht allgemein. Im
Abschnitt 6.3 werden Beispiele angefiihrt, in denen eine genaue Angabe der Blendhéhe

erforderlich ist.

Die Abbildung 6.2.1 zeigt, daf ém,l den effektiven Transferkoeffizienten und damit
den mittleren Impulsflufl am Boden iiberschitzt, wiahrend ém,z ihn unterschétzt. é’m,a
und C’m_4 liefern gleich gute Berechnungen. Claussen (1990) zeigt, dafl dies auch fiir
Stréomungen iiber anderen Oberflichen wie einfachen Rauhigkeitsstufen, isolierten oder
regelmaflig angeordneten Rauhigkeitsstreifen gilt nur mit der Ausnahme, daf} die Fehler
der Modelle C'm,1 und C’m_z dort erheblich gréfler sind. Die Fehler der Modelle ém,s
und C'm|4 bleiben stets innerhalb +10%. Dies ist ein recht kleiner Fehler, wenn man
bedenkt, dal die experimentelle Bestimmung einer Rauhigkeitsldnge oft recht ungenau
ist. Wird die Rauhigkeitslange bei zg ~ O(0.1m) nur um einen Faktor 2 beziehungsweise
1/2 verschétzt, betrigt der Fehler des Transferkoeffizienten bereits £30% (siehe auch
Garratt, 1977).
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Abb.6.2.1: Relative Differenz zwischen parameterisierten und von einem feinmaschigen

Modell berechneten, effektiven Impulstransferkoeffizienten

CAv,mi—cy'm.
ACp = ZmiZom
b ¢

als Funktion der vertikalen Méchtigkeit einer gedachten, gréferskaligen Gitterzelle un-
mittelbar iiber dem Boden. Ausgezogene Kurven: Modell i = 1, strichpunktierte Kur-
ven: 1 = 2, gepunktete Kurven: 1 = 3, gestrichelte Kurven: ¢ = 4. Dick gezeichnete
Kurven: Rauhigkeitsensemble UNI1, diinn gezeichnete: WV. Die Ergebnisse fiir das
Ensemble UN2 &hneln denen fiir UN1 und werden deshalb nicht gezeigt.

Die von Jensen (1978) aufgestellte Vermutung, daf# aufgrund der verschieden raschen
Angleichung des Impulsflusses an rauhe und glatte Oberflichen der mittlere Impuls-
fluf kleiner sein miisse als das Mittel der Gleichgewichtsfliisse, wird hier widerlegt. Of-
fensichtlich unterschitzt das Modell C,, 5, das auf der Annahme beruht, die Strémung
befinde sich stets im Gleichgewicht mit der Oberfliche, den mittleren Impulsflufl. Dies

wird auch von Mason (1988) bestétigt.

Zum Schlufl dieses Abschnittes sei noch ein praktischer Hinweis gegeben. Claussen

(1990) stellt fest, dafl der mittlere Impulsflul genauer abgeschétzt werden kann, wenn
Rauhigkeitséinderungen, deren Entfernung voneinander gréfier ist als die horizontale
Maschenweite eines Modells, nicht als skalige Rauhigkeitsinderungen behandelt werden,
sondern das Gitternetz so gelegt wird, dafl subskalige Rauhigkeitsinderungen entstehen.

Letzteres erhoht auch die Genauigkeit numerischer Advektionsschemata.
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6.3 Die effektiven Bodenwiderstéinde

Der turbulente Transport passiver, nichtreaktiver Luftbeimengungen hingt, wie im
Abschnitt 4.6 erldutert, nicht nur von der aerodynamischen Rauhigkeit ab, sondern
quch von dem Widerstand », der viskosen Unterschicht und dem Widerstand r, einer
Oberfliche gegen die Aufnahme einer Luftbeimengung. Der turbulente Stofftransferko-
effizient C,, die Rauhigkeitslinge 29, und die Widerstinde 73, r, sind in einer neutral

geschichteten, horizontal homogenen Strémung durch

K2 K2

Cs(z) = &= (6.3.1)

lni (lnfg + lnf‘- + K/u*rs) lnfo- (ln% + KuTp + mu,,r.,)

miteinander verkniipft (siehe auch Gleichungen 4.6.1 bis 4.6.4).

Zunéchst wird davon ausgegangen, dafl der Bodenwiderstand r, vernachlissigbar klein
ist. In Analogie zum effektiven Impulstransferkoeflizienten definiert Claussen (1990)
einen effektiven Stofftransferkoeflizienten, fiir den vier Parameterisierungsmodelle, ana-

log zu denen des effektiven Impulstransferkoeffizienten, vorgestellt werden:

2

2 K
Corm pmpes (6.3.2)
el Far]
2
= K
Con = In—2lp s (6.3.3a)
Zo,tay Z04,tay
mit
anOa,'ta,y = [lnzos] 5 (633b)
2
A K
Cap = InZein 22 (6.3.4a)
mit
1 |
Z0e Z0se zo ' Zos
und
™ -‘62
Cot = 1z (6.3.50)
Z0a 20sa
mit
1 1
- : 6.3.5b
lnz—i‘f: [In;%:l ( )

Claussen (1990) erwihnt, dafl sich auch eine Blendhéhe fiir die Stoffkonzentration

S(z,z) finden 1a8t, die in etwa so grofl ist wie die fiir die mittlere Geschwindigkeit
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U(z,z). Daher wird zur Berechnung der effektiven Rauhigkeitslingen der Stoffkon-
zentration auch fiir die Blendhéhe der Stoffkonzentration einfach I4 eingesetzt. Diese

Néherung gilt nicht fiir Stromungen iiber Oberflichen mit {iberwiegend hohen Boden-
widerstanden.

Die Abbildung 6.3.1 zeigt, daB, insbesondere die Modelle C, s und C, 4, den effekti-
ven Stofftransferkoeffizienten gut wiedergeben. Die in der Abbildung 6.3.1 dargestellten

Ergebnisse beziehen sich auf die Strémung iiber dem Ensemble WV mit ‘den zusitz-

lichen Randbedingungen In(29/z0,) = 2.3 (siehe Gleichung 2.4.6a und Anmerkung im

Abschnitt 4.6) sowie r, = 0 sm™!.
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Abb.6.3.1: Relative Differenz zwischen parameterisierten und von einem feinmaschigen

Modell berechneten, effektiven Stofftransferkoeflizienten

N ~

AC, . Cs,i:‘ Ca
C,

als Funktion der vertikalen Méachtigkeit einer gedachten, gréflerskaligen Gitterzelle un-

mittelbar iiber dem Boden. Ausgezogene Kurven: Modell © = 1, strichpunktierte

Kurven: ¢ = 2, gepunktete Kurven: i = 3, gestrichelte Kurven: 1 = 4. Die Ergeb-

nisse beziehen sich auf das Rauhigkeitsensemble WV mit der zusitzlichen Bedingungen
In(z9/20s) = 2.3 und r, = 0.

Die Parameterisierung des effektiven Stofftransferkoeflizienten bereitet offenbar keine
Probleme, wenn In(zy/z,) stets konstant bleibt. Uber Oberflichen mit schroffen Rau-

higkeitselementen héngt In(zp/z0s) jedoch von der lokalen Reibungsreynoldszahl Re,
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ab, die einem groflerskaligen Modell im allgemeinen nicht bekannt ist. Hierzu schlagt

Claussen (1990) vor, im Ansatz

2 2
Cre= i = - (6.3.6)
W zoa ¥ 200a ln;?: (ln;z:: + lnﬁ‘i—)

In(20a/2050) durch

. 1/4 e n:
In2e — (7.3 (w) [se1/2] - 5) (6.3.7a)
Z0sa v .

iy = ——{U} (6.3.7b)

In

Zoa
zu ersetzen. Der gleiche Ansatz gilt auch fiir C',,3 und zg,, die sehr dhnliche Ergeb-
nisse wie é,,4 und 2y, liefern. (Die Modelle ¢ = 1,2 werden nicht weiter betrach-
tet, da sie zu ungenau sind.) Claussen (1990) zeigt, dafl die Fehler dieser eher "ge-
ratenen” als abgeleiteten Parameterisierung (Gleichung 6.3.7a,b) fiir die Strémungen
iiber den Ensemble WV, UN1, UN2, in denen die Reibungsreynoldszahl im Bereich von
0.2 < Re, < 1000 liegt, die Grenze +5% nicht iiberschreiten. Claussen (1990) erwihnt,
dafl auch im Fall In(z9/2¢,) = const die effektive Rauhigkeitslinge zg,, oder zg,. einfach

aus In(20q/20sa) = const beziehungsweise
In(20e/205e) = const (6.3.8)

ermittelt werden kann. Daf} sich die effektive Rauhigkeitslinge der Stoffkonzentration
und damit der effektive Widerstand der viskosen Unterschicht so einfach abschétzen
1aft, liegt vermutlich daran, dafl der Widerstand der viskosen Unterschicht gegeniiber
den anderen beiden Widerstinden relativ unbedeutend ist. Die Fehler in der Parame-
terisierung des effektiven viskosen Widerstandes wirken sich daher nicht so sehr auf die
Genauigkeit der Abschétzung der mittleren Stofffliisse aus wie Fehler in den Paramete-

risierungen der anderen Widerstande.

Den effektiven Bodenwiderstand zu berechnen, fiihrt auf besondere Schwierigkeiten.
Wieder mufl zur Berechnung des mittleren Stoffflusses die lokale Schubspannungsge-
schwindigkeit bekannt sein. Claussen (1990) weist nach, daf in manchen Féllen der

pragmatische Ansatz

. K,2

06’4 - z z
Zr Zp 20a 9
lnzO“ (lnzo“ + lnzO“ + fsu...'r,e>

(6.3.9a)
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Tee = ['r__,-} (6.3.9b)
hinreichend genaue Stofffliisse liefert. In Strémungen iiber Oberflichen mit iiberwie-
gend hohem Bodenwiderstand 7, > 1000 s/m™?! steigt jedoch der Fehler der einfachen
Parameterisierung kréftig an. Ein weiteres Problem, einen geeigneten Ansatz fiir den
effektiven Bodenwiderstand zu finden, besteht darin, dafl der Bodenwiderstand im allge-
meinen kein von der jeweiligen ‘Strémungssituation unabhingiger Bodenparameter ist,
wie etwa - mit gewissen Einschrdnkungen - die Bodenrauhigkeit. So ist der Bodenwider-
stand der Vegetation eine bestandsspezifische Gréfle, die unter anderem von der solaren

Einstrahlung, dem Wasserdampfdefizit und der Lufttemperatur abhingt. Im folgenden

Abschnitt 6.4 werden weitere Lésungsvoschlige zu diesem Problemkreis vorgestellt.

6.4 Die mittleren Bodenwirmefliisse

Wood und Mason (1990) schlagen vor, auch den mittleren BodenwirmefluB von der
Blendhohe aus zu bestimmen. Sie berechnen die lokale Oberflichentemperatur als
Funktion eines vorgegebenen turbulenten Flusses fithlbarer Warme und einer Rauhig-
keitslange 2z¢: des Temperaturprofils. Daher definieren Wood und Mason auch die effek-
tive Rauhigkeitsldnge zg¢. so, daf sie eine genaue Abschétzung der mittleren Oberflichen-

temperatur erhalten.

Dieses Verfahren kann nicht allgemein anwendbar sein. Denn im allgemeinen stellt
sich der Fluf§ fithlbarer Wirme an einer Oberfliche so ein, dafl die Bilanzgleichung
der Energieflufidichten erfiillt ist. Der Fluf§ fithlbarer Warme und ebenso die Ober-
flichentemperatur werden nicht nur durch die Rauhigkeitslinge des Temperaturprofils
bestimmt, sondern auch durch die Verdunstung, den Nettostrahlungstransport und den
Bodenwérmestrom, also letztlich durch die optischen und thermischen Bodenparameter,
die Bodenfeuchte und die pflanzenspezifische Verdunstungsfahigkeit. Sollten die mittle-
ren Bodenwérme- und -impulsfliisse iiber effektive Rauhigkeitslingen ermittelt werden,
so miifliten in &hnlicher Weise effektive optische und thermische Parameter festgelegt
werden. Im vorangegangenen Abschnitt 6.3 wurde erwédhnt, dafl jedoch bereits die Be-
rechnung eines effektiven Bodenwiderstandes in einer neutral geschichteten Strémung

auf Schwierigkeiten fithrt. Wird der Bodenwirmestrom in verschiedenen Béden durch
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verschiedene Prozesse angetrieben - im Erdreich spielen die molekulare Diffusion, im
Wasser daneben auch die Advektion und sekundére Zirkulationen, wie die thermohaline
Zirkulation, eine grofle Rolle -, so diirfte auch die Berechnung einer effektiven thermi-

schen Tragheit kaum méglich sein.

Eine weitere Komplikation bei der Berechnung mittlerer Fliisse als Funktion der mitt-
leren Strémung ergibt sich durch die Nichtlinearitit der Beziehung zwischen den Verti-
kalprofilen der mittleren Zustandsgréfien und den turbulenten Fliissen. Es ist durchaus
moglich, dafl im Mittel iiber ein grofBeres Gebiet die Temperatur mit der Héhe zunimmt
und gleichzeitig der Warmeflufl aufwérts, also gegen das Temperaturgefélle gerichtet ist,
wenn iiber nur wenigen Flecken die turbulente Durchmischung durch eine lokal instabile
Schichtung kréftig angeregt wird. Dieses Phénomen wird als Schmidtsches Paradoxon
bezeichnet (siehe auch Lettau, 1979), das zwar urspriinglich fiir zeitliche Mittelung for-

muliert wurde, aber entsprechend auch fiir rdumliche Mittelwertbildung gilt.

Um die eben angesprochenen Probleme zu umgehen, regt Claussen (1991b) an, die
mittleren Bodenwérme- und -impulsfliisse direkt von der Blendhdhe aus und nicht iiber
effektive Parameter zu bestimmen. Dazu mufl die Bodenfliche einer gréfierskaligen Git-
terzelle in verschiedene Bodentypen unterteilt und der Flachenanteil an der Oberflache,
den die verschiedenen Bodentypen einnehmen, ermittelt werden. Fiir jeden Boden-
typ werden die Bodenwirme- und -impulsfliisse von der Blendhéhe aus berechnet. Die
mittleren Fliisse lassen sich dann als mit der relativen Bedeckung gewogener Mittel-
wert iiber die Fliisse simtlicher Bodentypen berechnen. Ist f; der relative Anteil an
der Oberfliche, den der Bodentyp 'i’ einnimmt, ©% und Q% die Oberflichentemperatur
und -feuchte dieses Bodentyps sowie C j, nq die effektiven Transferkoeffizienten iiber den

Flachen des Bodentyps 't', dann ergeben sich die mittleren Bodenfliisse zu
[—@@@)|s = ) _ fiCL{UY (6.4.1a)
[~(w8)]5 = E fiCi{U} ({0} - 05) (6.4.15)
—@ls = 3 ACUY (Q) - @5) (6.4.1¢)

In einer neutral geschichteten Strémung ist der effektive Impulstransferkoeffizient tiber

dem Bodentyp i’ (mit den Gleichungen 6.2.11 und 6.4.1a) durch
2

Ci = (6.4.2)



gegeben. Die effektiven Transferkoeffizienten in einer nichtneutral geschichteten Stro-
mung kénnten ebenso gut ausgerechnet werden, doch schligt Claussen (1991b) vor, eine

einfache Ndherung zu suchen, statt die korrekte Formel abzuleiten.

Claussen (1991a) weist nach, dafl die mittleren Bodenwirme- und -impulsfliisse iiber
Oberflichen mit geringen Rauhigkeitsunterschieden aber kraftigen Unterschieden der
optischen und thermischen Parameter, wie zum Beispiel in der Eisrandzone, recht ge-
nau abgeschétzt werden kdnnen, ohne die Struktur der rdumlich variierenden Stromung,
etwa durch die Bestimmung einer Blendhéhe, zu beriicksichtigen. Die effektiven Trans-

ferkoeflizienten lassen sich nach Claussen (1991a) durch

B8 _ K’
oo (n22 —¢m(3) (% - vm(3D) o4
Gi = il (6.4.3b)
(n2 - ¥m(3) (in2 —a(32))
Cir = ~ (6.4.3¢)

2
(2 - ¥m(3)) (n 2 - ¥a(3))
ermitteln. L' ist die Obukhov-Linge iiber den Flichen des Bodentyps 'i'. Als einfa-
che Interpolationsformel zwischen den Transferkoeffizienten in der neutral geschichteten

Strémung, L* — 400, und der Niherung fiir Oberflichen mit geringen Rauhigkeitsun-

terschieden, z} =~ zy., findet Claussen (1991b)

2

Gi = £ - (6.4.40)
(83 = n(30)) (4 e — ()
A ;{,2
Ch - (6.4.4:b)
(ln;“f‘z—_ﬁf bm(F )) (ln—“';—_“ﬁ 1/)h(7ﬁ'))
Ipe *0te
G = w* 6.4.4
.= e - i - (6.4.4¢)
(1n 28— w3 (1 125~ a(32))
Qe *Qqe

In dieser einfachen Naherung wird der Einflufl der Schichtung auf die Blendhéhe und
die effektiven Rauhigkeitslingen vernachlissigt. Die Untersuchungen von Wood und

Mason (1990) stiitzen diese vereinfachende Annahme.

Offensichtlich kommt auch Claussens (1991b) Methode zur Berechnung der mittleren

Bodenwérme- und -impulsfliisse nicht ohne ”effektive Parameter” aus - allerdings bleiben
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lediglich die effektiven Rauhigkeitslingen. 2o und zo4e werden aus den Gleichungen
6.3.7a, b und 6.3.8 berechnet. 2y, muf} iterativ ermittelt werden und zwar aus den

Gleichungen 6.2.10, also

(!ni - Z ln—¢)2 (6.4.5)

(hier wird I statt I, geschrieben, um die nach Claussen (1990) und nach Mason (1988)
berechnete BlendhShe zu unterscheiden) und 4.5.2.2a

l [
Ldz (ln 2 ) =1k ; (6.4.6)

Zge

Dieses Verfahren ist erforderlich, da Claussen (1991b) feststellt, daB die mittleren Fliisse
nicht in allen Strémungen unempfindlich auf Anderungen der Blendh&he reagieren, wie
dies ja fiir die im Abschnitt 6.2 vorgestellten Stromungen der Fall ist. Aus Berech-
nungen der mittleren Bodenwirme- und impulsfliisse iiber verschiedenen Oberflichen-
konfigurationen und verschieden geschichteten Strémungen und durch Anpassung der
parameterisierten Fliisse an die vom feinmaschigen Modell berechneten durch Variation
der Konstanten in der Gleichung 6.4.6 findet Claussen (1991b) den Wert ¢; = 1.75.
Dieser Wert liegt nahe ¢; = 2, den Claussen (1990) aus der direkten Bestimmung der
Blendhéhe ermittelt hat (siehe Abschnitt 4.5.2).

Um die Brauchbarkeit des eben beschriebenen Verfahrens zu demonstrieren, werden
zwei Beispiele aus der Arbeit von Claussen (1991b) zitiert. Als erstes Beispiel dient
die im Kapitel 5 erwahnte und durch die Tabellen 5.1.3 und 5.1.4 ndher spezifizierte
Stromung iiber einem idealisierten Kiistenstreifen. Die Abbildung 5.1.7 zeigte die inter-
nen Geschwindigkeitsgrenzschichten in dieser Strémung. Die Energiefluldichten an der
Oberfliche sind in der Abbildung 6.4.1 aufgetragen. Die kriftigste Verdunstung setzt
iiber dem Wald mit seinen vom Tau oder Regen noch benetzten Flichen ein. In ande-
ren Beispielen, bei denen trockene Blitter angenommen werden, zeigt sich die stidrkste
Verdunstung iiber dem Gras, wéhrend die Waldflache den kraftigsten Fluf fihlbarer

Warme liefert.
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Abb.6.4.1: EnergiefluBdichten (in W/m?) an den Oberflichen des idealisierten Kiisten-
gebietes bestehend aus Wasser ( 0 < x < 250m), Sand (250 < x < 500m), Gras (500
< x < 750m) und Wald (750 < x < 1000m). Ausgezogene Kurve: Qrqq, gestrichelte
Kurve: Q,ens, gepunktete Kurve: Q¢ und strichpunktierte Kurve: Qpoden.

Die gedachte groferskalige, bodennahe Gitterzelle, fiir die die mittleren Bodenwirme-
und -impulsfliisse abgeschitzt werden sollen, umfafit den gesamten Kiistenstreifen. Die
vertikale Machtigkeit dieser Gitterzelle wird von AZ = 7.5m, dem zehnfachen der
groften Rauhigkeitslinge, bis AZ = 60m variiert. Wird der lokalen Impuls- und
Energieadvektion keine Rechnung getragen, werden die effektiven Transferkoeflizien-
ten einfach durch C‘:;;fh, o also durch die Gleichungen 6.4.3a bis ¢ parameterisiert, dann
kénnen die Fliisse fithlbarer und latenter Warme sowie der Impulsfluf8 nur sehr schlecht
abgeschitzt werden (siehe Abbildung 6.4.2). Der Fehler des parameterisierten Impuls-
flusses steigt bis auf 80%, der des Flusses fiilhlbarer Wirme bis auf —40%. Die Fehler
werden erheblich reduziert, wenn die horizontale Inhomogenitiat der Stromung beriick-
sichtigt wird, wenn also die Fliisse mittels der effektiven Transferkoeflizienten, die durch
die Gleichungen 6.4.4a bis c gegeben sind, bestimmt werden (siehe Abbildung 6.4.3). Die
Blendhohe betragt in diesem Beispiel etwa I3 ~ 29m und die effektive Rauhigkeitslange
zge = 0.072m. Die Taylorsche effektive Rauhigkeitslange liegt mit zg tqy = 0.006m er-
heblich unter zp.. Sollte der mittlere Impulsfluf} {iber 2¢ 4, abgeschétzt werden, ergibe
sich ein etwa um den Faktor 1/2 zu niedriger Impulsflufl. Fiir das Lingenmafl L, wurde
L, = 250m gewahlt. Claussen (1991b) findet anhand weiterer Rechnungen, daf} fiir L,
stets die charakteristische Linge angegeben werden sollte, mit der sich die Bodeneigen-

schaften 1m Mittel iiber die groBerskalige Gitterzelle dndert.
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Abb.6.4.2: Relativer Fehler zwischen parameterisierten und vom feinmaschigen Modell

berechneten mittleren Warme- und Impulsfliissen an der Oberfliche des idealisierten

Kiistengebiets. AZ kennzeichnet die vertikale Méchtigkeit der gedachten, gréflerskaligen

Gitterzelle. Ausgezogene Kurve: Fehler im NettostrahlungsfluB, gestrichelte Kurve: im

Fluf fihlbarer Wéarme, gepunktete Kurve: im Fluf} latenter Warme, strichpunktierte

Kurve: im Bodenwarmestrom und strichlinierte Kurve: im Impulsflu8. Die mittleren

Fliisse wurden mit dem einfachen Modell C
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Abb.6.4.3: Wie Abbildung 6.4.2. Die mittleren Fliisse wurden mit dem komplexeren

Modell G

m,h,q?

Gleichungen 6.4.4a-c, berechnet.
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Das zweite Beispiel bezieht sich auf das Schmidtsche Paradoxon. In diesem Beispiel
wird angenommen, dafl die Luft von einer homogenen Grasfliche auf ein Gebiet stromt,
dessen Oberfliche zu 60% aus Gras, zu 30% aus Sand und nur zu 10% aus Wald besteht.
Die Bodeneigenschaften d&ndern sich im Mittel iiber das ein Kilometer weite Gebiet alle
140 Meter. (Also wird L, = 140m gesetzt.) Die meteorologischen Randbedingungen
sind in der Tabelle 6.4.1 zusammengestellt. Die Strémung ist iiberall stabil geschich-
tet, nur iiber der 100 Meter breiten Waldfliche wird sie lokal instabil. Im Mittel iiber
das gesamte Gebiet ist die Stromung stabil geschichtet und die potentielle Temperatur
nimmt im Mittel mit der Hohe zu. Fiihlbare Wirme wird aus der Strémung zum Boden
transportiert mit Ausnahme {iber der Waldfliche. Dort bildet sich ein relativ kraftiger,
aufwirts gerichteter Transport, so daf§ im Mittel iiber das gesamte Strémungsgebiet
der Fluf} fithlbarer Wérme positiv wird. Selbst in diesem Beispiel werden die mittle-
ren Fliisse durch das Modell

m,h,q
Fehler liegt innerhalb von +5%, abgesehen vom Fehler im fiihlbaren und latenten Flu$,

(Gleichungen 6.4.4a-c) recht gut abgeschitzt. Der

doch auch dort iibersteigt er nicht —10%. Auch das Vorzeichen der Fliisse wird richtig
diagnostiziert (nicht in der Abbildung zu sehen).
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Abb.6.4.4: Wie Abbildung 6.4.3, jedoch fiir eine andere Oberfliche (siehe Text) und
andere meteorologische Randbedigungen (siche Tabelle 6.4.1). Die Strémung wurde so
gewéhlt, daf8 der mittlere Fluf} fiihlbarer Warme positiv ist und die potentielle Tempe-

ratur im Mittel mit der Héhe zunimmt.
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Tabelle 6.4.1:

Wind U(z=4m) [m/s) 5.0
Temperatur O (z=4m) (K] 290.16
Feuchte Q(z=4m) [g/kg] 10.9
Solare Strahlung S, [W/m?] 700
Emissionsvermdgen Luft ¢, 0.8
Temperatur T, im Sand (K] 287.16
-"- unter Gras [K] 287.16
-”- unter Wald K] 295.16
relative Bodenfeuchte des Sandes 0.1

-”- unter Gras 0.1

-~ unter Wald 0.1

Meteorologische Randbedingungen fiir die Strémung iiber einem Gras- Wald-Sand-Gebiet.

Zusammenfassend betrachtet erweist sich die Methode, die mittleren Bodenfliisse iiber
den verschiedenen Bodentypen von der Blendhdhe aus abzuschitzen, als eine bequeme
Moglichkeit, die Bodenfliisse in einem gréflerskaligen Modell, zum Beispiel einem meso-
skaligen Modell, recht genau zu parameterisieren. Der numerische Aufwand gegeniiber
den herkémmlichen Verfahren steigt nur um den Faktor der vom Modell zu beriick-
sichtigenden, verschiedenen Bodentypen. Da die Berechnung der Bodenfliisse in einem
mesoskaligen Modell nur einen verschwindend kleinen Anteil an der Gesamtrechenzeit
beansprucht, ist die Kosten-Nutzen-Frage rasch beantwortet. Aufler der genaueren
Abschdtzung der mittleren Fliisse kann zum Nutzen des Verfahrens hinzugerechnet wer-
den, dafl die Varianz der Fliisse und insbesondere der Bodentemperaturen innerhalb
einer (zum Beispiel mesoskaligen) Gitterzelle ermittelt werden kann. Die von Claussen
(1991b) vorgestellten Rechnungen zeigen, dafl zur Berechnung der mittleren Fliisse nicht
samtliche Details der subskaligen Inhomogenitét der Oberfliche bekannt sein miissen.
Es ist nicht wichtig zu wissen, ob zum Beispiel der Wald stromauf oder stromab von
der Grasfliche liegt und auf wie vielen Flecken die Waldfliche verteilt ist; die Angabe
der relativen Bedeckung f; und der charakteristischen Lange L, auf der sich die Bo-
deneigenschaften im Mittel &ndern, geniigt. Zu priifen bleibt, ob dieser Ansatz auch auf
dreidimensionale Strémungen angewendet werden kann und inwiefern in diesem Fall die

Orientierung der subskaligen Flecken beriicksichtigt werden muf.
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6.5 Die mesoturbulenten Fliisse und Flufidivergenzen

0.0
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Abb.6.5.1a: Mikroturbulente Fliisse als Funktion der vertikalen Machtigkeit einer ge-
dachten, gréfierskaligen, bodennahen Gitterzelle. Strémungskonfiguration: siehe Text.
Ausgezogene Kurve: < uu >, gepunktete Kurve: < uu > g, gestrichelte Kurve: [ww]r,
strichlinierte Kurve: [aw|r, < 4w >g und < UW >, sind nahezu genauso groB wie [uw|r

und daher nicht eingezeichnet.
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Abb.6.5.1b: Wie Abbildung 6.5.1a, jedoch fiir die mesoturbulenten Fliisse. Ausge-
zogene Kurve: < UtU*t >, gepunktete Kurve: < UTU™ >pg, strichlinierte Kurve:
[UYW |1, gestrichelte Kurve: [WTW ]|z - direkt neben [UtTWT]p, < UTW™ >pg und
< UTW™ >, sind vernachlissigbar klein.
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In den Abbildungen 6.5.1a und b sind die mikro- und mesoturbulenten Fliisse der
Strémung iiber dem Rauhigkeitsensemble WV gegen die vertikale Miachtigkeit AZ der
gedachten, groflerskaligen, bodennahen Gitterzelle aufgetragen. Diese Gitterzelle er-
streckt sich iiber das gesamte, 5 Kilometer weite Stréomungsgebiet des feinmaschigen
Modells (wie bereits im Abschnitt 6.2 beschrieben). Folgende Punkte sind in den
Abbildungen 6.5.1a und b bemerkenswert, die von Claussen (1989b) auch in anderen

Strémungen iiber anderen Rauhigkeitsensemble gefunden werden.

Die horizontalen Fliisse < ww > und < wu >g sowie < UTUT >p und < UTUT >pg

iiberragen sdmtliche anderen mikro- und mesoturbulenten Fliisse

Die Flisse < wa >g und < UTU*' >g am Austromrand der gedachten Gitterzelle
hingen im wesentlichen von der dortigen, zufilligen Rauhigkeit ab, allerdings nur,
falls die Gitterzelle relativ flach bleibt. Reicht die vertikale Michtigkeit der Gitter-
zelle groflenordnungsmifBig an die Blendhéhe, so mufl der Unterschied zwischen jeweils
< uu >r und < ww >R sowie < UTUT >p und < UTUT >3 von der Anderung der
Strémung im Integral iiber das gesamte Strémungsgebiet, also von der Anderung der

effektiven Rauhigkeitslange herriihren.

In einer horizontal homogenen Strémung strebt der mesoturbulente Flufl < UTU+ >
mit zunehmender vertikaler Machtigkeit der Gitterzelle den Wert < UTU* >= u2/x?
an. Im vorliegenden Beispiel haben < UTU* > g den Wert u2/x* ~ 0.05 noch nicht

erreicht.

Im Gegensatz zu seinem mikroturbulenten Gegenstiick kann der mesoturbulente Impuls-
fluf [UTW]r sowohl positiv wie auch negativ sein, [UTW™]r kann also auch Impuls
von der Oberflache in die Strémung transportieren. In dem gezeigten Beipiel ist die-
ser Effekt jedoch vernachlidssigbar klein und daher in der Abbildung in der Abbildung
6.5.1b nicht zu sehen.

Die aus den Fliissen ermittelten Fluidivergenzen sind in den Abbildungen 6.5.2a und b

dargestellt.
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Abb.6.5.2a: Wie Abbildung 6.5.1a, jedoch fiir die mikroturbulenten FluBdivergenzen.

Ausgezogene Kurve: {8““}, gepunktete Kurve: {B“w}, gestrichelte Kurve: {8‘”“”} ,
strichpunktierte Kurve: {222},
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Abb.68.5.2b: Wie Abbildung 6.5.2a, jedoch fiir die mesoturbulenten Flufidivergenzen.
Ausgezogene Kurve: 8U+ U+ epunktete Kurve: SU Wt , gestrichelte Kurve:
» 8 dz

{BU } , str1chpunkt1erte Kurve: {%}-

Unter den mikroturbulenten Flufdivergenzen sind die vertikalen Diffusionsterme { 2%

und {8 Bei den mesoturbulenten Flufldivergenzen heben sich die
vertikalen Diffusionsterme {ﬂ%;“i} und {W}

{ 8_1{81';01 } hervor.

aber auch die Horizontaldiffusion
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Mikro- und mesoturbulente Flufidivergenzen sind etwa gleich grof, falls die gedachte,
groflerskalige Gitterzelle hinreichend flach bleibt. Falls die vertikale Machtigkeit der ge-
dachten Gitterzelle der Gréfenordnung nach etwa die Blendhohe erreicht (die Blendhéhe
betragt in diesem Beispiel etwa [4 ~ 60m), kénnen die mesoturbulenten Flufidivergenzen
gegen die mikroturbulenten vernachlassigt werden. Dies gilt nicht allgemein. Claussen
(1989b) berichtet, daf in manchen Strémungen die mesoturbulente Horizontaldiffusion

BU;2U+} gegeniiber den mikroturbulenten Terme nicht vernachléssigbar klein zu wer-

den braucht. Nur in Strémungen, die eine Anderung des Impulsflusses im Mittel iiber ein
groBeres Gebiet, also eine Anderung der effektiven Rauhigkeitsléinge erfahren, tiberragen

die mikroturbulenten Flufidivergenzen stets die mesoturbulenten.

In den Fillen, in denen Claussen (1989b) auch in einer hinreichend méachtigen gréferska-
ligen Gitterzelle eine bedeutende mesoturbulente Horizontaldiffusion findet, zeigt dieser
Term das gleiche Vorzeichen wie der entsprechende mikroturbulente Term. Offensicht-
lich neigt die Mesoturbulenz dazu, die mikroturbulente Horizontaldiffusion zu erhéhen.
Daher kénnte vermutlich die mesoturbulente Horizontaldiffusion in &hnlicher Weise pa-
rameterisiert werden, wie die mikroturbulente. Doch bevor nach einer Parameterisie-
rung der mesoturbulenten Horizontaldiffusion gesucht wird, sind weiterfithrende Unter-
suchungen insbesondere dreidimensionaler Strémungen notwendig, da Claussen (1989b)
lediglich zweidimensionale Strémungen und daher auch zweidimensionale Mesoturbu-

lenz betrachtet.

Claussen (1989b) zeigt Beipiele mikro- und mesoturbulenter Stofffluflidivergenzen und
berichtet, dal auch unter den Stoffflufldivergenzen die mikroturbulente Vertikaldiffu-
sion in einer hinreichend hohen gréflerskaligen Gitterzelle die iibrigen mikro- und me-
soturbulenten Diffusionsterme iiberragt, insbesondere, wenn sich der Bodenwiderstand

innerhalb des betrachteten Gebiets dndert.

In den Abbildungen 6.5.3a und b sind die mikro- und mesoturbulenten Temperatur-
und Feuchteflufldivergenzen dargestellt, die fiir die Strémung iiber dem idealisierten
Kiistengebiet berechnet wurden. Diese und weitere, ebenfalls noch unveroffentlichte
Rechnungen zeigen stets ein ahnliches Bild. Die mikroturbulente Vertikaldiffusion { 0::‘-

balanziert in etwa die horizontale Advektion, die mit < U > ({S}— < § >1)/AX ab-

geschétzt wird (S = ©,Q sowie s = 8,q). Die Grofle < § > steht fiir den Mittelwert

iiber einer gedachten Gitterzelle, die sich iiber der homogenen Anstrémfliche befin-
det. Die mikroturbulente Horizontaldiffusion ist nicht gezeigt, da sie stets ein bis zwei

Gréflenordnungen kleiner ist als die horizontale Advektion. Von den mesoturbulenten
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Temperatur- und FeuchtefluBdivergenzen spielt fiir die Temperatur- und Feuchtebilanz

hochstens die Horizontaldiffusion {8U8+=5+} eine wichtige Rolle. Allerdings kann auch

dieser Term in manchen Fallen, wie in der Abbildung 6.5.3a zu sehen, vernachlassigt

werden.
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Abb.8.5.3a: Mikro- und mesoturbulente TemperaturfluBdivergenzen als Funktion der

vertikalen Machtigkeit einer gedachten, gréBerskaligen, bodennahen Gitterzelle. Strémung
konfiguration: siehe Text. Ausgezogene Kurve: {%"?}, gepunktete Kurve: {Q[L;f)—+ ,

gestrichelte Kurve: {Q_‘E’E’B_‘;@l} , strichpunktierte Kurve: mittlere Temperaturadvektion.
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Abb.6.5.3b: Wie Abbildung 6.5.3a, jedoch fiir die FeuchtefluBdivergenzen und mittlere

Feuchteadvektion.
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Zusammenfassend kann festgestellt werden, daf# die Divergenz der mesoturbulenten
Flisse, die durch die Wechselwirkung der Stromung mit einer inhomogenen Oberflache
entstehen, nur in Bodennéhe die Impuls-, Temperatur- und Feuchtebilanz wesentlich
mitbestimmt, also nur bei relativ flachen gréferskaligen Gitterzellen beriicksichtigt wer-
den muf. Reicht die gréflerskalige Gitterzelle bis etwa zur Blendhohe, so dominieren
die mikroturbulente Vertikaldiffusion, lediglich die mesoturbulente Horizontaldiffusion

spielt noch eine gewisse Rolle.

Diese Bermerkungen zu den mesoturbulenten Flufidivergenzen gelten - wie auch die Pa-
rameterisierung der mittleren Bodenwérme- und -impulsfliisse - nur in Strémungen, in
denen die horizontale Advektion bedeutend ist. In instabil geschichteten Strémungen, in
denen die konvektive Bewegungskomponente dominiert, konnen durch Eigenmoden der
Stromung oder durch grofierskalige Oberflicheninhomogenitaten Sekundérzirkulationen
angeregt werden. Die mit solchen Sekundérzirkulationen verbundenen mesoturbulenten
Transporte sind bei der Formulierung der effektiven Transferkoeffizienten wie auch bei
der Betrachtung der mesoturbulenten Fluldivergenzen nicht beriicksichtigt. In konvek-
tiven Stromungen gelten die Parameterisierung und die Aussagen iiber die mesoturbu-
lenten Fludivergenzen also nur, falls die Sekundérzirkulationen von dem grofierskaligen

numerischen Modell aufgelést werden kénnen.
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7. Ausblick

Ziel dieser Arbeit war es, die lokale Advektion der bodennahen Luftstrémung iiber einer
nahezu ebenen, inhomogenen Oberfliche zu untersuchen sowie eine Parameterisierung
raumlich gemittelter bodennaher Impuls-, Energie- und Stofffliisse fiir ein gréflerskaliges
Stromungsmodell zu entwickeln, das die lokalen Advektionsprozesse nicht aufzulésen

gestattet.

Aus bisherigen Untersuchungen der bodennahen Strémung iiber einfachen, stufenarti-
gen Anderungen der Bodeneigenschaften ist bekannt, daff die Wechselwirkung zwischen
horizontaler Advektion und vertikaler Diffusion der wesentliche Mechanismus der loka-
len Advektion ist. Einfache analytische Modelle, die diese Wechselwirkung beschreiben,
seien es Diffusions-, Integral-, Ahnlichkeits- oder lineare Modelle, liefern daher qualita-
tiv die gleichen, realistischen Aussagen: Die Michtigkeit einer internen Grenzschicht bei
neutraler Schichtung hingt nicht von der mittleren Windgeschwindigkeit ab, sondern
nur von der Rauhigkeit der Oberflichen und der Streichlinge. Die vertikale Machtigkeit
h einer internen Grenzschicht als Funktion der Streichlange gehorcht einem einfachen
Potenzgesetz h ~ z*/3. Als Daumenregel gilt h/z ~ 1/10. In einer instabil geschichte-
ten Stromung wichst die interne Grenzschicht rascher an, in extremer Schichtung wie
h ~ z3/2. Durch numerische Modelle kénnen diese Aussagen prizisiert werden. So
wurde festgestellt, daf sich die turbulenten Groflen und die mittleren Zustandsgréfien
unterschiedlich rasch auf eine neue Oberfliche einstellen. Die interne Grenzschicht des
turbulenten Impulsflusses reicht etwa doppelt so hoch wie die der mittleren Geschwin-
digkeit, hyw/hyu ~ 2, wobei etwa hy,,/z ~ 1/10 gilt. Ferner existiert eine Schicht, die
knapp 1/20 bis 1/10 der Impulsgrenzschicht einnimmt, innerhalb der die turbulenten
Fliisse nahezu héhenkonstant sind. Diese Schicht wird zwar oft als neue Gleichge-
wichtsschicht bezeichnet, doch ist die Schicht, innerhalb der sich die Strémung nahezu
im lokalen Gleichgewicht mit der Oberfliche befindet, noch etwa einen Faktor 1/3 bis
1/2 kleiner. ‘

Am Anfang der 80er Jahre wurde in Experimenten beobachtet, dafl die turbulente Vis-
kositit nur Auflerst langsam auf Anderungen der Bodeneigenschaften reagiert. Dies war
in der Theorie der lokalen Advektion bisher unbekannt. Durch Vergleiche verschiedener
Turbulenzansétze in einem numerischen Modell konnte gekldrt werden, dafl das lang-
same Angleichen des turbulenten Austauschkoeflizienten auf das unterschiedliche Ver-
halten der Mischungsweglénge und der turbulenten kinetischen Energie, also letztlich

der turbulenten Vermischungsgeschwindigkeit, zuriickzufiihren ist. Und zwar verkleinert
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sich die Mischungsweglénge, wenn die die Luft von einer glatten auf eine rauhere Flache
fliet, wihrend die Vermischungsgeschwindigkeit zunimmt, so dafl das Produkt beider
Gréfen, also die turbulente Viskositdt, nur sehr langsam anwéchst. Beim Ubergang
der Luft von einer rauhen auf eine glattere Fliche gilt dies umgekehrt. Modelle, in
~ denen die Mischungsweglinge auf ihrem Gleichgewichtswert belassen wird, berechnen
eine im Vergleich mit Messungen zu hohe interne Grenzschicht und eine zu langsame

Angleichung der Bodenschubspannung an einen neuen Gleichgewichtswert.

Wie die turbulente Diffusion in einer instabil geschichteten, horizontal inhomogenen
Stréomung realistisch beschrieben werden kann, bleibt weiterhin unbekannt. Einfache
Modelle, die auf dem Konzept des Austauschansatzes beruhen und die sowohl die Mi-
schungswegliange wie auch die turbulente Vermischungsgeschwindigkeit dynamisch be-
rechnen, wie zum Beispiel das E — e—Modell, aber auch komplexere Turbulenzmodelle
zweiter Ordnung sind nicht in der Lage, die instabil geschichtete horizontal homogene
Strémung in allen Punkten realistisch zu beschreiben. Daher ist fraglich, ob solche Mo-
delle auf die Berechnung der instabil geschichteten, horizontal inhomogenen Strémung
iiberhaupt angewandt werden sollten. Andererseits liefert bereits das Turbulenzmodell
nach Prandtl und Kolmogoroff, in dem die Mischungsweglinge als Gleichgewichtswert
vorgegeben wird, vertikale Temperatur- und Feuchteprofile sowie Bodenfliisse fiihlbarer
Wirme, die recht gut mit Messungen iibereinstimmen. Allerdings sollte diese Aussage
nicht iiberbewertet werden, da kaum vollstindige Datensétze vorliegen, anhand derer

die Modelle iiberpriift werden kénnen.

Die Anderung des Druckfeldes beeinflufit die lokale Advektion am stirksten in der Nihe
eines Rauhigkeitsspunges. Auffallig ist, dal die internen Grenzschichten auch strom-
auf von einer Rauhigkeitsinderung zu finden sind und zwar die Geschwindigkeitsgrenz-
schicht etwa bis = /29 ~ 300 und die Impulsflugrenzschicht etwa doppelt so weit, wobei
2o fir die groflere der beiden Rauhigkeitslingen steht. Interne Grenzschichten der Tem-
peratur, Feuchte oder passiver Luftbeimengungen zeigen erklirlicherweise keine Aus-
breitung stromauf von einer Bodendnderung. Ebenfalls auf den Einflufl des Druckfeldes
zuriickzufiithren ist, dafl stromab von einer rauheren Fliche die interne Geschwindig-
keitsgrenzschicht flacher anwichst als stromab von einer glatten Fliche, etwa hyy ~ %7
statt Ay ~ z°8 bei neutraler Schichtung. Stromab von einer Rauhigkeitsinderung ist
die Wirkung der Druckfeldinderung vermutlich nur bis z/zp ~ O(10*®) bedeutend, denn

Untersuchungen der Stromung iber isolierten Rauhigkeitsstreifen zeigen, daff die ver-

tikale Machtigkeit und die horizontale Ausdehnung der Nachlaufgrenzschicht einfachen
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Skalierungsgesetzten gehorchen, wenn die Streifen hinreichend breit (F/zo > O(10%))

sind.

In einer nichtneutral geschichteten internen Grenzschicht entwickeln sich ein Nahfeld
und ein Fernfeld. Im Nahfeld reagieren die internen Grenzschichten auf die Ande-
rung der Bodenfliisse, also die Geschwindigkeitsgrenzschicht auf die Rauhigkeitsande-
rung und die Temperaturgrenzschicht auf die Anderung des Flusses fiihlbarer Wirme an
der Oberfliche. Im Fernfeld wird die Anderung der turbulenten Vermischung aufgrund
der Anderung der Temperaturschichtung bedeutend. Die Geschwindigkeitsgrenzschicht
kann recht komplex strukturiert sein. Streicht die Luft von einer kalten, glatten auf
eine wirmere, rauhere Fliche, so wird die Strémung im Nahfeld abgebremst, im Fern-
feld dagegen beschleunigt (mit Ausnahme einer sehr flachen Schicht der Abbremsung
in unmittelbarer Bodennihe). Nah- und Fernfeld sind auch in den turbulenten Fliissen
an der Oberfliche sichtbar. So nimmt der Flufl fiihlbarer Wiarme in einer Strémung,
die von einer kalten auf eine warme Fliche flieit, im Nahfeld kraftig ab, steigt aber im

Fernfeld wieder an.

Nachlaufgrenzschichten stromab von isolierten Rauhigkeitsstreifen breiten sich recht
flach aus; das Verhaltnis von vertikaler Machtigkeit zur horizontalen Ausdehnung betriagt
etwa O(10) bis O(100). Interessant ist, dafl die Ausbreitung der Nachlaufgrenzschichten
wesentlich durch die gréfiere der Rauhigkeitslingen des Streifens oder der Umgebung be-
stimmt ist. Dieses Modellergebnis wird durch empirische Befunde gestiitzt, die zeigen,
dafl die vertikale Machtigkeit einer internen Geschwindigkeitsgrenzschicht bis wenige
Dekameter stromab von einer Rauhigkeitsinderung mit der grofleren Rauhigkeitslange

skaliert werden kann.

In Strémungen {iber mehrfachen Anderungen der Bodeneigenschaften verschmelzen die
internen Grenzschichten und Nachlaufgrenzschichten. In solchen Strémungen 1aBt sich
eine ”Verschmelzungshohe” hM festlegen, unterhalb der sich die horizontale Variabi-
litdt der inhomogenen Oberfliche noch in der Strémung bemerkbar macht. Die Hohe
hM betrigt etwa 1/10 L,, wobei L, die Lingenskala angibt, auf der sich die Boden-
eigenschaften dndern. Oberhalb der Verschmelzungshéhe bildet sich eine einhiillende
Grenzschicht aus, die nicht mehr von L, abhingt, sondern von der Anderung der Bo-
deneigenschaft im Mittel iiber eine gréfiere Fliche. Die Verschmelzungshdhe ist etwa
genauso grofl wie die sogenannte Blendhéhe, in der die bodennahe Strémung nahezu ho-
rizontal homogen sein und gleichzeitig sich niherungsweise im lokalen Gleichgewicht mit

der Oberfliche befinden soll. Die Blendhohe wurde eingefiihrt, um die mittleren Impuls-
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und Energiefliisse iiber einer inhomogenen Oberfliche zu berechnen. (Praktischerweise

wird die Blendhohe durch die Gleichung 6.2.9 definiert.)

Die Ergebnisse der detaillierten Untersuchung der horizontal inhomogenen, bodennahen
Luftstromung fliessen unmittelbar in die Planung von Messungen und die Interpreta-
tion vieler physikalischer Prozesse in der bodennahen Atmosphére ein. Eine weitere
wichtige Anwendung besteht darin, die bodennahen Transportprozesse, die von einem
groflerskaligen Stromungsmodell nicht aufgelost werden konnen, zu parameterisieren.
Insbesondere miissen flichengemittelte Bodenwarme- und -impulsfliisse berechnet sowie
die Groflenordnung der Transporte durch sogenannte mesoturbulente Bewegungskom-
ponenten abgeschitzt werden. Im ersteren Fall konnte nachgewiesen werden, dafl das
Verfahren, die Bodenwarme- und impulsfliisse von der Blendhoéhe aus fiir jeden Boden-
beziehungsweise Landnutzungstyp zu berechnen und entsprechend dem Flichenanteil
gewichtet zu mitteln, nicht nur recht genau ist (die Fehler liegen im allgemeinen inner-
halb +10%), sondern auch stets das richtige Vorzeichen der mittleren Fliisse liefert, also
nicht in die Falle des Schmidtschen Paradoxons gerét.

Die Divergenz der mesoturbulenten Fliisse, die durch die Wechselwirkung der Strémung
mit einer inhomogenen Oberfliche entstehen, beeinflussen die Impuls-, Temperatur-
und Feuchtebilanz nur in Bodenniahe wesentlich, brauchen also nur bei relativ ﬂachen;
groflerskaligen Gitterzellen beriicksichtigt zu werden. Reicht die vertikale Machtigkeit
einer groflerskaligen Gitterzelle bis etwa zur Blendhohe, so dominieren die mikroturbu-
lente Vertikaldiffusion, lediglich die mesoturbulente Horizontaldiffusion spielt noch eine
gewisse Rolle. Daraufhingewiesen wurde, dafl die vorgestellte Parameterisierung der
mittleren Bodenfliisse sowie die Abschdtzung der mesoturbulenten Transporte nur fiir
Stromungen gelten, in denen die horizontale Advektion bedeutend ist. In konvektiven
Stréomungen gelten die Parameterisierung und die Aussagen iiber die mesoturbulenten
Fluidivergenzen nur, falls die in solchen Strémungen auftretenden Sekundéarzirkulatio-

nen von dem gréflerskaligen numerischen Modell aufgelost werden kénnen.

Zusammenfassend kann festgestellt werden, dafl das Verhalten der bodennahen Luft-
strémung iiber inhomogenen Oberflichen zum groflen Teil erklirt werden kann. Weiter-
hin unbekannt sind, wie bereits erwiahnt, Einzelheiten des Prozesses der turbulenten Dif-
fusion in der instabil geschichteten Strémung. Ebenfalls wurde auf den ausgesprochenen
Mangel an vollstdndigen Messungen in der nichtneutral geschichteten, internen Grenz-

schicht - auch stromauf von einer Bodendnderung - hingewiesen. Auch die Ausbreitung
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lateraler interner Grenzschichten ist bisher wenig erforscht. Notwendig sind also Un-
tersuchungen der dreidimensionalen Stréomung iiber inhomogenen Flichen. Dazu sind
auch Stromungen zu rechnen, die schrige auf einen Rauhigkeitsstreifen treffen. Wichti-
ger noch als die Erforschung der dreidimensionalen, horizontal inhomogenen Strémung
diirfte zumindest fiir die Berechnung mittlerer Bodenenergie- und -impulsfliisse die Be-
stimmung des ”"Kanteneffekts” sein. Unter dem Kanteneffekt ist zum einen der Ein-
fluB des von der Kante einer in sich homogenen Teiloberfliche ausgehenden Formwider-
standes auf die lokale Advektion zu verstehen, zum anderen der Unterschied in der Ver-
dunstung beziehungsweise den Wiarmefliissen aufgrund der unterschiedlichen Beliftung

der Kante und des Inneren eines Pflanzenbestandes oder eines dicht bebauten Gebietes.
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