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Zusammenfassung

In der vorliegenden Arbeit wird ein aktives, bodengebundenes Fernerkundungsverfah-
ren zur Bestimmung von Wasserdampffliissen in der konvektiven Grenzschicht be-
schrieben. Das MeBsystem besteht aus einem Wasserdampf-DIAL und einem RADAR-
RASS-Gerdt, mit denen simultan und hochaufgelost Wasserdampf und Vertikalwind
bestimmt werden. Daraus 1iBt sich mit Hilfe der Eddy-Correlation-Methode der
vertikale turbulente Wasserdampffluf3 ermitteln. Der MeBbereich des DIAL-RASS-
Systems in seinem derzeitigen Aufbau erstreckt sich von 400 bis 700 m Hohe. Die
zeitliche und rdumliche Auflosung des MeBsystems betrdgt 60 s bzw. 75 m. Letzteres
beschrankt die Einsatzmoglichkeiten des Systems auf die konvektive Grenzschicht,
wo anzunehmen ist, daB die Skalen der fiir den FluB3 relevanten Wirbel groBer als
die Systemauflosung sind.

Es werden daher die Ergebnisse einer Messung vorgestellt, die im Juli 1991
unter konvektiven Bedingungen durchgefiihrt wurde. Aus den Daten werden fiir 3
MeBabschnitte zwischen 30 min und 3h Dauer, die sich durch unterschiedlich starke
Konvektion auszeichnen, Vertikalprofile des Wasserdampfflusses zwischen 400 und
700 m Hohe bestimmt und die mittlere WasserdampffluBdivergenz ermittelt. Der
statistische Fehler der WasserdampffluBwerte liegt bei ca. 20%, der Samplingfehler
betréigt je nach Linge des Mittelungsintervalles 30-40%. Aufgrund der GréBe der
Wirbel in der konvektiven Grenzschicht und ihrer ausgepragten zeitlichen und raum-
lichen Variabilitdt konnen mit einem bodengebundenen MeBsystem bei Mittelungs-
zeiten bis zu 3 h keine reprisentativeren MeBwerte bestimmt werden. Eine Verringe-
rung des Samplingfehlers 14Bt sich durch Mittelung iiber mehrere MeBabschnitte,
die an verschiedenen Tagen unter d&hnlichen meteorologischen Bedingungen aufge-
nommen wurden, erreichen.

Einen zentralen Punkt nimmt die Kldrung der Frage ein, ob die Systemauf-
losung ausreichend ist, um den Hauptbeitrag zum WasserdampffluB} in einer kon-
vektiven Grenzschicht zu erfassen. Die Varianzspektren der Vertikalwind- und
Feuchtedaten zeigen am hochfrequenten Ende einen fiir den Inertialbereich typischen
Abfall ~ f-5/3, Dies ist, ein deutlicher Hinweis darauf, daB die Wirbel, die vom MeB-
system nicht mehr aufgeldost werden, im Inertialbereich liegen und somit keinen
signifikanten Beitrag zum Wasserdampffluf3 leisten. Zusé&tzlich wird der Wasser-

dampffluB im Hohenbereich zwischen 400 und 700 m mittels zweier indirekter
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Methoden abgeschitzt und mit den gemessenen FluBiprofilen verglichen. Es zeigt
sich, dafl im Rahmen der statistischen Fehler und der Samplingfehler die gemessenen
und abgeschidtzten Fliisse in derselben GrdBenordnung liegen.

Diese Ergebnisse demonstrieren, daB mit einer Kombination aus DIAL und
RADAR-RASS die wesentlichen Beitf"eige zum WasserdampffluB in der konvektiven

Grenzschicht erfa3it werden kodnnen.
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1 Einleitung

Der Austausch von physikalischen Eigenschaften zwischen dem Erdboden und der
planetarischen Grenzschicht sowie ihr Transport innerhalb der Grenzschicht finden
zu einem wesentlichen Teil durch turbulente Prozesse statt. Die Kenntnis des
turbulenten Wasserdampfflusses ist fiir das Verstdndnis der dynamischen Prozesse
in der Grenzschicht von besonderer Bedeutung. Der WasserdampffluB in einigen
hundert Metern Hohe iiber dem Boden hdngt vom mittleren BodenwasserdampffluB3
eines groflen, meist heterogenen Gebietes ab. Seine Messung gibt daher Aufschlu3
iiber den regionalen IWasserdampffluB, der von punktuellen Messungen des
Wasserdampfflusses am Boden nicht rebrasentativ erfaBt werden kann, da diese
stark von den Bodeneigenschaften in unmittelbarer NZhe des MelBstandortes
abhéngen. Regionale Wasserdampffliisse sind wichtige EingangsgroBen fiir Wetter-
vorhersage- und Klimamodelle. Der latente Warmeflufl in der oberen Grenzschicht
wird durch die Einmischung von trockener Luft aus der freien Troposphére
beeinfluft. Seine Messung liefert Erkenntnisse iiber die dynamischen Prozesse, die
bei der Wechselwirkung der Grenzschicht mit der freien Troposphdre eine Rolle
spielen. AuBlerdem ist die Kenntnis des Wasserdampfflusses von entscheidender
Bedeutung fiir das Verstdndnis der Prozesse, die zur Bildung und Aufl&sung von
Wolken fiihren. Bisher werden Wasserdampffliisse in der Grenzschicht durch
Messungen an meteorologischen Tiirmen, mit denen allerdings meist nur die
untere Grenzschicht erfaBt werden kann, und durch in-situ Messungen vom
Flugzeug aus bestimmdt. '

In der vorliegenden Arbeit wird ein aktives Fernerkundungsverfahren vorge-
stellt, das sich zur Messung von Vertikalprofilen des Wasserdampfflusses in einer
konvektiven Grenzschicht eignet. Das MefB3system besteht aus dem Wasserdampf-
DIAL (Differential Absorption LIDAR) des Max-Planck-Instituts fiir Meteorologie
in Hamburg und dem RADAR-RASS (Radio Acoustic Sounding System) des Meteo-
rologischen Instituts der Universitdt Hamburg. Vorausgegangene Messungen
haben gezeigt, daB mit dem DIAL der Wasserdampfgehalt und mit dem RADAR-—
RASS der Vertikalwind in der Gr;enzschicht zeitlich und raumlich hoch aufgelost
bestimmt werden konnen (Bé&senberg 1991, Peters 1990). Eine Simultanmessung
mit DIAL und RADAR-RASS, bei der beide Systeme dasselbe MeBvolumen erfassen,

er6ffnet daher die Moglichkeit, Wasserdampffliisse in der Grenzschicht mit der



Fluktuationsmethode (Eddy-Correlation-Methode) zu bestimmen. Zur Zeit wird
beim simultanen Betrieb der beiden MeBsysteme eine Vertikalauflésung von 75m
und eine Zeitauflosung von 60s erreicht. Deshalb ist ein Einsatz dieses MeBver-
fahrens nur in einer stark durchmischten, konvektiven Grenzschicht sinnvoll, wo
die rdumlichen und zeitlichen Skalen der fiir den WasserdampffluB relevanten
Wirbel grofer als die Systemauflésung sind. Ein entscheidender Vorteil dieses
Verfahrens ist die Moglichkeit, Wasserdampffliisse gleichzeitig in verschiedenen
Hohen zu ermitteln. AuBerdem gibt es keine stérenden Einfliisse der MefBfiihler
bzw. der MefBplattform (meteorologischer Turm, Flugzeug) auf die zu messenden
Groflen, da die Feuchte und der Vertikalwind beriihrungslos gemessen werden.

Schwerpunkte der vorliegenden Arbeit sind die Ableitung von Wasserdampf-
fluBprofilen aus den DIAL- und RADAR-RASS-Daten fiir ein MeBRbeispiel vom Juli
1991 und die Untersuchung der Frage, ob die Systemauflb'sung ausreicht, den we-
sentlichen Teil des turbulenten Wasserdampfflusses in einer konvektiven Grenz-
schicht zu erfassen. AuBerdem wird eine Bewertung dieses neuen Verfahrens im
Hinblick auf seine Genauigkeit und auf seine Finsatzmoglichkeiten gegeben.

Die Arbeit gliedert sich in 6 Kapitel. Nach der Einleitung werden im
zweiten Kapitel einige grundlegende Aspekte der Turbulenztheorie fiir die konvek-
tive Grenzschicht dargestellt, sowie die Anforderungen an ein MefBgeridt erliutert,
mit dem Wasserdampffliisse in der konvektiven Grenzschicht gemessen werden
sollen. In Kapitel 3 werden das MeBprinzip und der Aufbau des DIAL- und des
RADAR-RASS-Systems beschrieben. Kapitel 4 befaBt sich damit, wie aus den
simultan gemessenen DIAL- und RADAR-RASS-Daten der WasserdampffluB
mittels der Eddy-Correlation-Methode abgeleitet werden kann. AuBlerdem werden
zwei indirekte Methoden vorgestellt, mit denen der Wasserdampfflul unter
Benutzung der DIAL-Daten abgeschédtzt werden kann. In Kapitel 5 wird die Aus-
wertung einer Messung in der konvektiven Grenzschicht beschrieben und die
Ergebnisse der WasserdampffluBmessung diskutiert. AbschlieBend wird in Kapitel
6 eine Zusammenfassung der zentralen Ergebnisse dieser Arbeit und ein Ausblick
auf mogliche Verbesserungen und zukiinftige Anwendungen des hier vorgestellten

Verfahrens gegeben.
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2 Die Grenzschicht

Als planetarische Grenzschicht bezeichnet man den unteren Teil der Troposphire,
der direkt von den Eigenschaften der Erdoberfliche beeinfluBt wird und der auf
Anderungen der physikalischen Bedingungen am Erdboden schnell reagiert. Die
Hohe der Grenzschicht ist zeitlich und rdumlich sehr variabel und liegt, abhingig
von den meteorologischen Bedingungen, zwischen wenigen Dekametern und einigen
Kilometern. Oberhalb der planetarischen Grenzschicht schlieBt sich die freie
Troposphire an, die von der Grenzschicht durch einen Bereich stabiler Schichtung
getrennt ist. Daher ist der VertikalaustauSch.zwischen Grenzschicht und freier
Troposphidre im allgemeinen nur gering, und Anderungen der Bodeneigenschaften
machen sich nur schwach und stark verzdgert in der freien Troposphire bemerkbar.

Bedingt durch den EinfluB8 des Erdbodens ist die Stromung in der planetari-
schen Grenzschicht turbulent. Die Kopplung zwischen Erdboden und Atmosphére
sowie der Vertikalaustausch in der Grenzschicht finden im wesentlichen durch
turbulente Transportvorginge statt. Nur in den untersten Millimetern der Grenz-
schicht, in der sog. molekular-viskosen Schicht, spielt di.e Turbulenz eine unter-
geordnete Rolle, und der Austausch von Feuchte, Wirme, Energie und Impuls
zwischen dem Boden und der Atmosphire wird durch molekulare Diffusion
bewerkstelligt. Oberhalb der molekular-viskosen Schicht sorgt dann die Turbulenz
fir den weiteren Transport und die Verteilung in der Grenzsch.icht. An die mole-
kular-viskose Schicht schlieBt sich nach oben die Bodenschicht an, die auch als
Prandtl-Schicht bezeichnet wird und etwa die untersten 10% der Grenzschicht
umfaBt. Die Grenzschicht oberhalb der Bodenschicht wird als Ekman- bzw. Ober-
schicht oder auch als Mischungsschicht bezeichnet.

Turbulenzen in der Grenzschicht werden durch die Uberstromung von Hinder-
nissen am Boden, durch Windscherungen und durch konvektive Prozesse ausgeldst.
Wihrend die Verwirbelungen, die durch die Uberstrémung von Hindernissen am Bo-
den und durch Windscherungen entstehen, oft auf Teilbereiche der Grenzschicht
beschrinkt sind, erfaBt die von konvektiven Prozessen erzeugte Turbulenz meist
die gesamte Grenzschicht. Konvektion tritt auf, wenn an einem klaren Tag der
Erdboden durch die Sonneneinstrahvlung aufgeheizt oder wenn kalte Luft iiber
eine warme Oberfldche advehiert wird. Die warmen, bodennahen Luftpakete steigen

in der relativ kiihleren Umgebungsluft auf, und gleichzeitig sinken aufgrund der

=



Massenerhaltung andere Luftpakete ab. Dadurch wird eine turbulente Durch-
mischung der Grenzschicht in Gang gesetzt. Die Intensitit der Turbulenz hingt
in entscheidendem MaBe von der thermischen Schichtung der Grenzschicht ab.
Bei labiler oder neutraler Schichtung ist die Turbulenz deutlich kréftiger als in
einer stabil geschichteten Grenzschicht, in der Vertikalbewegungen unterdriickt
werden.

Abhidngig vom turbulenzinduzierenden ProzeB, der Temperaturschichtung der
Grenzschicht und den groBridumigen meteorologischen Bedingungen beobachtet man
ganz unterschiedliche Grenzschicht-Typen. Im folgenden soll ndher auf die konvek-
tive Grenzschicht eingegangen werden, die sich bei sommerlichen Hochdrucklagen
iiber Land einstellt, da die in Kap.5 beschriebenen Messungen des Wasserdampf-

flusses mit DIAL und RADAR-RASS unter solchen Bedingungen gemacht wurden.

2.1 Die konvektive Grenzschicht iiber Land

Es sind zahlreiche experimentelle und theoretische Untersuchungen iiber die kon-
vektive Grenzschicht durchgefiihrt worden (siehe z.B. André et al. 1978, Clarke
et al. 1971, Deardorff und Willis 1985, Stull und Eloranta 1984), die zu einem Ver-
stdndnis ihrer Struktur und der physikalischen Prozesse in der konvektiven Grenz-
schicht gefiihrt haben. Im folgenden soll ein kurzer Uberblick iiber den Aufbau
und die tageszeitliche Entwicklung einer typischen kc_mvéktiven Grenzschicht
gegeben werden.

Die Grenzschicht iiber Land bei sommerlichen Hochdruckwetterlagen hat
eine wohldefinierte Struktur, die einen ausgepridgten Tagesgang zeigt. In Abb;2.1
ist die Entwicklung einer solchen Grenzschicht im Laufe eines Tages (von 12h bis
12h des ndachsten Tages) .schematisch dargestellt (Stull 1988a). Kurz nach Sonnen-
aufgang setzt aufgrund der Aufheizung des Erdbodens durch die Sonneneinstrahlung
Konvektion, ein, die mit zunehmender Einstrahlung immer intensiver wird. Den
konvektiven Bereich der Grenzschicht bezeichnet man auch als Mischungsschicht,
da die kridftige Turbulenz fiir eine gleichmiBige Durchmischung sorgt. Die in der
Mischungsschicht aufsteigenden Warmluftblasen mit dem stédrksten Auftrieb
durchbrechen die Zone stabiler Schichtung, die die Mischungsschicht von den
dariiberliegenden, wenlger turbulenten Luftmassen trennt. Dabei kommt es gleich-~
zeitig zu einem Eindringen von Luft aus den oberen Schichten in die Mischungs-

schicht, die dort aufgrund der starken Turbulenz sofort eingemischt wird. Dieser
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ProzeB wird als Entrainment und die stabil geschichtete Zone am Oberrand der
Mischungsschicht als Entrainment-Zone bezeichnet. Die Thermikblasen aus der
Mischungsschicht, die durch die Entrainment-Zone vorgestoBen sind, sinken
aufgrund ihres negativen Auftriebs zuriick in die Mischungsschicht, ohne sich mit
der schwach turbulenten Umgebungsluft nennenswert zu vermischen. Auf diese
Weise wadchst die Mischungsschicht bis zum Mittag schnell auf 1 bis 2 Kilometer
an. Dabei werden zun&chst die n#ichtliche Grenzschicht und die dariiberliegende
Restschicht, d.h. der Uberrest der Mischungsschicht vom Vortag, komplett
eingemischt. Dann wichst die Mischungsschicht weiter in die freie Troposphire
hinein. Liegt das Kondensationsniveau innerhalb der Mischungsschicht oder knapp
dariiber, so daB es von Luftpaketen, die durch die Entrainment-Zone vorstoflen,
erreicht werden kann, bilden sich die typischen Schonwetter-Cumulus- Wolken.
Am Nachmittag, wenn die Sonneneinstrahlung schwicher wird, nimmt die Intensitat
der konvektiven Turbulenz ab, die Grenzschicht wichst nicht mehr an, und die
Cumulus-Wolken l6sen sich allm&hlich auf. Kurz vor Sonnenuntergang wird die
Strahlungsbilanz am Boden negativ. Der Boden und die unteren Luftschichten
kiihlen ab, wodurch es zu einer stabilen Temperaturschichtung kommt. Im weiteren
Verlauf der Nacht entwickelt sich eine flache, stabile Grenzschicht mit einer
neutral geschichteten Restschicht dariiber, die aus der Mischungsschicht hervorgeht.
Die Turbulenz widhrend der Nacht ist nur schwach, da der Hauptantrieb, die
Konvektion durch Sonneneinstrahlung, fehlt.

Der hier skizzierte idealisierte Tagesgang der Entwicklung der Grenzschicht
liber Land wird in der Natur oftmals durch Advektionsvorginge modifiziert. Im
EinfluBbereich eines Hochdruckgebiets herrscht oft groBrdumiges Absinken, wodurch
das Anwachsen der Mischungsschicht gebremst wird. Durch horizontale Advektion
kann es sowohl zu einer Verstarkung als auch einer Abschwichung des An-

wachsens der Grenzschicht kommen.

2.2 Grenzschichtturbulenz

2.2.1 Statistische Beschreibung

L)

Die zeitliche und rdumliche Entwicklung der turbulenten Strémung in der neutralen
Grenzschicht wird vollstdndig durch die Navier-Stokes- und die Kontinuitidtsglei~

chung beschrieben. Dennoch ist es nicht moglich, exakte Vorhersagen zu machen,




. die verschiedenen Wirbel in der Grenzschicht auf komplexe Weise miteinander

selwirken und die zeitliche und rdumliche Entwicklung #uBerst empfindlich

~ wech
von den Anfangsbedingungen abhingig ist, die man nicht mit der erforderlichen

Genauigkeit messen kann.

5 Um dieses scheinbar zufdllige Verhalten der turbulenten Stromung in der
Grenzschicht zu beschreiben, benutzt man statistische Methoden. Man verzichtet
- also darauf, Aussagen iiber eine meteorologische GrioBe zu einer bestimmten Zeit
an einem bestimmten Ort zu machen, sondern man macht Aussagen iiber die statisti-
schen Eigenschaften eines Ensembles von Werten einer meteorologischen GroBe.
Das Ensemblemittel einer meteorologischen GroBe ¢ in der turbulenten Grenz-

schicht ldBt sich schreiben als

P = f ¢ W(p) do, (2.1)

wobei W(p) die Wahrscheinlichkeit angibt, einen Wert im Intervall [¢, p+de]
anzutreffen. Der Momentanwert ¢ ldB8t sich als Summe aus Ensemblemittel ¢

und turbulenter Fluktuation ¢ auffassen:
(p = 5 + (p' . (2.2)

Die zentralen Momente des Ensembles von ¢ ergeben sich zu

<P'“=f (¢ -%)" Wp) do , (2.3)
die Momente zweier meteorologischer Groflen ¢ und ¢ erhdlt man gemiB
e = [ (o B (4T Wie, ) dedd, (2.4)

wobei die gemeinsame Wahrscheinlichkeitsdichte W(p, () die Wahrscheinlichkeit
angibt, ¢ im Intervall [¢, p+de] und gleichzeitig ¢ im Intervall [, $+d¢] anzu-
treffen. In der Praxis werden zur statistischen Beschreibung meteorologischer
GréBen in einer turbulenten Grenzschicht neben den Mittelwerten hauptsichlich
Varianzen —c;f und Kovarianzen ¢ (¢’ benutzt.

Ensemblemittel bzw. Ensemblemomente lassen sich nicht messen. Mes-
sungen liefern stets z“eitliche oder raumliche Mittel, die auf einer Stichprobe des
Ensembles beruhen. Fiir groBe =zeitliche bzw. rdumliche Mittelungsintervalle

konvergieren die gemessenen Werte gegen die Ensemblewerte unter der Voraus-




setzung, daf die Turbulenz zeitlich bzw. rdumlich konstant ist (Lumley und
Panofsky 1964). Homogenitdt bzw. Stationaritdt der Turbulenz ist in der planetari-
schen Grenzschicht nicht gegeben. In der Vertikalen ist die Grenzschicht stark
inhomogen, da sie unten durch den Erdboden und an der Oberkante durch die freie
Troposphdre begrenzt ist. Oft ist die Grenzschicht auch in der Horizontalen
inhomogen, da die Bodeneigenschaften ortsabhingig sind (z.B. unterschiedlicher
Bewuchs, variable Albedo, unterschiedliche Feuchte etc.). Wie der in Kap.2.1
beschriebene ausgeprigte Tagesgang zeigt, ist die Turbulenz in einer konvektiven
Grenzschicht auch nicht stationdr. Man kann jedoch annehmen, daB die Anderung
der Eigenschaften der turbulenten Grenzschicht iiber quasistationire Zustinde
erfolgt. Es gibt daher bei Messungen von statistischen GrofBlen in der turbulenten
Grenzschicht ein optimales zeitliches bzw. rdumliches Mittelungsintervall, das
einerseits groB genug ist, um eine geniigend gute Repridsentanz der gemessenen
Stichprobe zu gewdhrleisten, und das andererseits klein genug ist, um noch von
einem quasistationdren bzw. quasihomogenem Zustand sprechen zu konnen
(Lumley und Panofsky 1964).

In einer Vielzahl von Situationen lassen sich fiir die statistischen Eigenschaf-
ten der turbulenten Stromung in der Grenzschicht keine exakten gesetzmiBigen
Beziehungen ableiten. Mit Hilfe der sog. Dimensionsanalyse, die erstmals von
Buckingham (1914) systematisch benutzt und die bei der Beschreibung der Turbu-
lenz in der planetarischen Grenzschicht erfolgreich angewandt wurde (siehe z.B.
Caughey 1982, Holtslag und Nieuwstadt 1986, Sorbjan 1986), kann man jedoch
zumindest empirische Beziehungen aufstellen. Dabei werden die meteorologischen
Grofen, die einen bestimmten ProzeB in der Grenzschicht beschreiben, durch
Potenzieren und passende Multiplikation zu dimensionslosen Gruppen zusammen-
gefaBt, wodurch sich die Zahl der Variablen, die fiir den betrachteten Prozess
relevant sind, reduziert. Die Dimensionsanalyse liefert nicht die explizite Form
der Beziehung zwischen den dimensionslosen Variablen. Sie mufl entweder aus
physikalischen Uberlegungen abgeleitet werden oder aber allgemein, z.B. in Form
eines Polynoms, angesetzt werden. Die unbekannten Koeffizienten in der Gleichung
werden durch Anpassung an experimentell bestimmte Werte der dimensionslosen
Variablen ermittelt. Auf diese Weise 148t sich oftmals eine Fiille von MefBdaten

durch eine empirische sog. Ahnlichkeitsbeziehung beschreiben.
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2.2.2 Das Turbulenzspektrum

Die turbulente Stromung in der Grenzschicht ist charakterisiert durch Wirbel unter-
schiedlichster GroBe - von einigen Kilometern bis zu Millimetern. Die spektrale Ver-
teilung der Wirbel, wie sie typischerweise in einer konvektiven Grenzschicht zu
finden ist, soll im folgenden anhand des Spektrums der turbulenten kinetischen

Energie veranschaulicht werden. Die turbulente kinetische Energie E pro Massen-

einheit ist definiert als

(WZ+vZ+w?) (2.5)

-4
wobei u’ und v’ die Fluktuationen der Horizontalgeschwindigkeit in Richtung bzw.
senkrecht zur Richtung der mittleren Horizontalgeschwindigkeit u und w' die Verti-
kalwindfluktuationen sind. In Abb.2.2 ist der theoretische Verlauf des Spektrums
von E als Funktion der Wellenzahl k skizziert. Es gliedert sich in 3 unterschiedliche
Bereiche: den Energie enthaltenden Bereich, den Inertialbereich und den Dissi-
pationsbereich. Die Lage dieser Bereiche im Spektrum wird durch GrdBenskalen
festgelegt, welche die physikalischen Prozesse in dem jeweiligen Spektralbereich
charakterisieren.

Der Integral Scale ], fiir eine meteorologische GréfBe ¢(F) ist definiert als
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Abb. 2.2: Schematischer Verlauf des Spektrums der turbulenten kinetischen Ener-

gie E (in Anlehnung an Wyngaard (1991)).
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das Integral der Autokorrelationsfunktion von ¢(F) normiert mit der Varianz ¢'(,)?

am Ort T, (Lumley und Panofsky 1964):

@ ¢'(Fy) ¢'(Fo+T)
1=f o ¥ e dr. (2.6)
® 0 (p‘(?o)

l, 1dBt sich als diejenige Strecke auffassen, iiber die die Grofe ¢ mit sich selbst
korreliert ist. Die Wirbel, die in der GroBenordnung des Integral Scales le der
turbulenten kinetischen Energie E liegen, enthalten den Hauptanteil der kinetischen
Energie. Wie anhand Abb.2.2 ersichtlich, weist das Spektrum der turbulenten
kinetischen Energie ein Maximum fiir Wellenzahlen k,~ 1/l auf. Die GroBe des
Integral Scale ist abhdngig vom Abstand zum Boden, der Schichtung der Grenz-
schicht und der Richtung der Messung (in oder senkrecht zur Richtung der
mittleren Windrichtung) (Lenschow und Stankov 1986).

Die turbulente Stromung in der Grenzschicht ist im allgemeinen weder homo-
gen noch isotrop. Kleinere Bereiche der Grenzschicht jedoch, die geniigend weit
vom Erdboden und der Entrainment-Zone entfernt sind, kann man als lokal homo-~
gen und isotrop ansehen. Die groBen Wirbel in der Grenzschicht spalten sich in
einer Art KaskadenprozeB in immer kleinere Wirbel auf. Die urspriinglichen
Eigenschaften der groBen Wirbel gehen dabei verloren, und die kleineren Wirbel
werden mehr und mehr isotrop. Kolmogorov (1941) schloB daraus, daB es einen
Bereich geben muf, in dem die mittleren Eigenschaften der turbulenten Stromung
nur von der Energiedissipationsrate g, d.h. dem mittleren Energieverlust durch
Reibung, und der Wellenzahl k abhédngen. Dieser Bereich wird als Inertialbereich
bezeichnet, da die atmosph#rischen Bewegungsgleichungen von Inertialkréften
dominiert werden. Im Inertialbereich wird Energie weder erzeugt noch dissipiert,
sie wird lediglich von grofleren zu kleineren Wirbeln mit der Dissipationsrate ¢
libertragen. Fiir die spektrale Abhingigkeit von der turbulenten kinetischen

Energie im Inertialbereich ergibt sich das Potenzgesetz (Kolmogorov 1941):

E ~ g2/3 k=573 | (2.7)

Das obere Ende des Inertialbereichs wird durch den Taylor-Microscale 1 mar-

kiert. n ist definiert als

7= ()7, (2.8)

wobei v die kinematische Zdhigkeit ist. Von Wellenzahlen kg ~1/n an beginnen vis-
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Spektrum der turbulenten kinetischen Energie stirker als mit k~5/3 abfillt.

e . Die dritte charakteristische Wirbelgroflenzahl ist der Kolmogorov-Microscale

el

w= () (2.9)

'.rW'irbel in diesem GroBenbereich setzen ihre kinetische Energie durch viskose
{bung in Wirmeenergie um. Das Spektrum von E fillt steil auf Null ab.

In einer konvektiv angetriebenen Grenzschicht liegt die Dissipationsrate ¢
‘_vpischerweise bei etwa 3-1073m2s3 ( Wyngaard 1991). Mit einer kinematischen
_zshigkeit der Luft von v~ 1.5-107°m?s™! und einem typischen Wert fiir die turbu-
‘-Illente kinetische Energie von E~2m2%s™% ( Wyngaard 1991) ergibt sich fiir den
.’jl '-";raylor-Microscale gemdB GIL.(2.8) ein Wert von 7~ 0.1m. Der Integral Scale liegt
{ meist bei einigen hundert Metern bis zu einigen Kilometern (Lenschow und
Stankov 1986), d.h. der Inertialbereich iiberdeckt etwa 3 GrodBenordnungen von
einigen hundert Metern bis zu ca. 0.1m. Die GroBe der Energie dissipierenden
Wirbel liegt gemdB Gl. (2.9) bei etwa 1 mm.

Das k™3/3-Potenzgesetz im Inertialbereich gilt auch fiir die Varianzspektren
der Einzelkomponenten der Windgeschwindigkeit und die Varianzspektren von Ska-

laren wie z.B. Feuchte oder Temperatur (Kaimal et al. 1976). Das Spektrum der

Kovarianz w's' zwischen Vertikalwindschwankungen w' und den Fluktuationen einer
skalaren GréBe s' nimmt im Inertialbereich proportional zu k™7’ ab ( Wyngaard
und Coté 1972). Der Beitrag zur Kovarianz zwischen w' und s', d.h. der Beitrag
zum vertikalen turbulenten SkalarfluB, nimmt also fiir groBer werdende Wellenzah-
len schnell ab. Dies ist konsistent mit der urspriinglichen Annahme von lokaler
Isotropie fiir geniigend groBe Wellenzahlen, da bei isotroper Turbulenz der Skalar-
fiuB verschwinden muB.

Dies bedeutet, daf3 die Wirbel in der GroBenordnung des Integral Scale nicht
nur den Hauptanteil der turbulenten kinetischen Energie beinhalten, sondern auch

fiir den wesentlichen Teil des turbulenten Flusses verantwortlich sind.

2.3 WasserdampffluB in der konvektiven Grenzschicht

Die Kenntnis des turbulenten Wasserdampfflusses ist von besonderem Interesse

fiir das Verstdndnis von dynamischen Prozessen in der Grenzschicht. Die GroBe
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des Wasserdampfflusses in der Grenzschicht und seine Variation mit der Hohe
hédngen von vielen Faktoren ab. Der WasserdampffluB im unteren Teil der Grenz-
schicht wird praktisch ausschlieBlich durch den turbulenten Transport von
Feuchtigkeit vom Erdboden in die Atmosphire beeinfluBt. Unter konvektiven
Bedingungen kommt es zum Aufsteigen von bodennahen, warmen und durch die
Verdunstung am Erdboden angefeuchteten Luftpaketen und gleichzeitig - aufgrund
der Massenerhaltung - zu einem Absinken von kiihleren und weniger feuchten
Luftpaketen. Der BodenwasserdampffluB3 ist also nach oben gerichtet, was defini-
tionsgemdB einen positiven FluB bedeutet. Im oberen Teil einer konvektiven
Grenzschicht wird durch Entrainment trockene Luft aus der freien Troposphire
von oben in die Grenzschicht eingemischt. Dies ist gleichbedeutend mit einem
positiven, vertikalen WasserdampffluB, der als Entrainment-WasserdampffluB
bezeichnet wird. Die Bildung oder Aufldsung von Wolken fiihrt zu einer Anderung
der WasserdampffluBdivergenz im Bereich der Wolken. Zusédtzlich wird die
WasserdampffluBdivergenz in der Grenzschicht durch Advektion von feuchter oder
trockener Luft beeinfluBt. Im folgenden soll anhand der Kontinuitdtsgleichung fiir
Wasserdampf untersucht werden, welche WasserdampffluBprofile sich unter dem
EinfluB der obengenannten Prozesse in einer konvektiven Grenzschicht einstellen
konnen.

Die Kontinuitdtsgleichung folgt aus der Massenerhaltung und besagt, daB die
Summe aus lokaler Dichtednderung und der Divergenz der Massenstromdichte j
durch die Oberfldche eines Volumens gleich der im Volumen erzeugten bzw. ver-

nichteten Masse ist. Fiir Wasserdampf in der Atmosphire gilt also:

apw + aji

= S,, i=123. (2.10)
at 3%; o

j; bezeichnet die Komponenten des Massenstromdichtevektors j und x; die Kompo-~
nenten des Ortsvektors r. Die GrofBle S,, repridsentiert Quellen und Senken des
Wasserdampfs im betrachteten Volumen. In dieser wie in allen folgenden Glei-
chungen wird die Einsteinsche Summenkonvention benutzt, d.h. iiber doppelt auf-
tretende Indizes wird summiert.

Die Komponenten der Massenstromdichte des Wasserdampfs lassen sich
schreiben als .,

9Pw

ji=pwuy - D P (2.11)
i
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wobei u; die Komponenten der Windgeschwindigkeit représentiert und D die Diffu-
sionskonstante ist. In der turbulenten Grenzschicht lassen sich die Komponenten
der Windgeschwindigkeit und die Wasserdampfdichte als Summe aus Ensemble-

mittelwert und Fluktuation auffassen:

ui=ii+ui ’ Pw=-§-w+9w- (2.12)

Einsetzen von Gln.(2.11) und (2.12) in Gleichung (2.10) liefert

_— . — + — U + plu; + u;+ p\uj— D — + p! =S, . (213)
Der Quellenterm S,, wird dabei als nicht fluktuierend angenommen. Zeitliche

Mittelung von Gl.(2.13) liefert

9P

) _ — o _
ot +§i{pwui+9wui_D_—'pw} = Sw> (2.14)

9 X;

da p_“—, = 0 und uj = 0. Gl.(2.14) besagt, daB die Summe aus mittlerer lokaler
Anderung der Wasserdampfdichte p,, und der Divergenz des Gesamtwasserdampf-
flusses gleich der Menge Wasserdampf S,,, ist, die im betrachteten Volumen er-
zeugt oder vernichtet wird. Der GesamtwasserdampffluB setzt sich aus einem
advektiven FluB pw 1;, einem turbulenten FluB m— und einem diffusiven FluB
(=D 3Pw/dx;) zusammen. Diffusionsprozesse spielen nur in der molekular-visko-
sen Schicht eine Rolle. Sie konnen daher bei Betrachtungen des Wasserdampfflus-
ses in der Grenzschicht vernachldssigt werden. AuBlerdem 1dBt sich die Luft in der

Grenzschicht in guter Nidherung als inkompressibel ansehen (Businger 1982), also
—L - 0. (2.15)

Damit vereinfacht sich GI.{(2.14) zu

+ T +w + — o U = S, . (2.16)
at ax 3z dx; g v

L2 . . H H i
Dabej ist die x-Achse in Richtung der mittleren Windrichtung gelegt. Nimmt man
des weiteren horizontale Homogenitdt und damit verschwindende Horizontalfliisse

an, vereinfacht sich Gl.(2.16) weiter zu

= 18] =



o 0w . — 3w 3 —
—_ 4 u_ + w + — w'o! = S . (2.17)
at dX oz oz A W

Im allgemeinen ist horizontale Homogenitit in der Grenzschicht nicht gegeben.
Die horizontale Inhomogenitdt ist jedoch verglichen mit der starken vertikalen
Inhomogenitit oftmals nur gering, so daB die Horizontalfliisse bzw. ihre Divergenz
nicht sehr ins Gewicht fallen.

Wolken in der Grenzschicht stellen Senken bzw. Quellen des Wasserdampfs
dar, je nachdem ob Wasserdampf bei der Bildung von Wolken kondensiert oder aber
Wolkentrspfchen bei der Auflosung der Wolken verdunsten. Der Quellterm S, laBt
sich daher durch die negative zeitliche Anderung des mittleren Fliissigwasserge-

haltes py im betrachteten Volumen beschreiben. Fiir die vertikale Wasserdampf-

fluBdivergenz ergibt sich daher:

3pr 3P e 3
— P _ SPw 5 %0%w %W (2.18)

Feuchteadvektion

Eine lokale Zunahme des Wasserdampf- bzw. des Fliissigwassergehalts bedeutet
also eine Abnahme des turbulenten Wasserdampfflusses mit der Hohe und umge-
kehrt, vorausgesetzt der Advektionsterm ist vernachldssigbar. Betrachtet man den
Horizontaladvektionsterm (—U dpw/ Ox ) fiir sich, so fiihrt die Advektion von trocke-
ner Luft zu einem negativen Gradienten des vertikalen Wasserdampfflusses und
umgekehrt. Der Vertikalgradient der Feuchte 3p,,/0z in einer konvektiven Grenz-
schicht ist trotz der kraftigen Durchmischung meist nicht Null, sondern es stellt
sich ein leicht negativer Feuchtegradient ein, da vom Erdboden her durch Verdun-
stung sténdig Feuchtigkeit in die Grenzschicht eingebracht wird, wihrend in die
obere Grenzschicht durch Entrainment trockene Luft aus der freien Troposphire
eingemischt wird ( Wyngaard 1991). GroBrédumiges Absinken (W <0) wiirde also zu
einer Abnahme, grofiriumige Konvergenz (w>0) dagegen zu einer Zunahme des
Wasserdampfflusses mit der Hohe fiihren. In der Summe ist die Wirkung der 4
Terme auf der rechten Seite von Gl.(2.18) auf den Gradienten des Wasserdampf-
flusses von Fall hzu Fall sehr unterschiedlich, zumal die lokale Feuchtednderung
und die Horizontaladvektion oftmals betragsmiBig in der gleichen GroBenordnung

liegen. In einer konvektiven Grenzschicht kann der WasserdampffluB daher mit der

Hohe abnehmen, zunehmen oder auch héhenkonstant sein.
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7Zur Untersuchung der Hohenabhéngigkeit des Wasserdampfflusses wird die
k. Ableitung 92/322 w'p,, betrachtet. Nochmaliges Differenzieren von Gl.(2.18)

gl. z liefert

32 3 9p; 3 Ap. 3 (_ ap. __3p.
TWPw T T s i Pw}. (2.19)
322 ot 9z ot 9dz oz X oz

Die Vertikalgradienten des Fliissigwassergehaltes und des Wasserdampfgehaltes
' --,.\kann man in guter Ndherung wihrend des Mittelungszeitraums als quasistationir

. ansehen, d.h. die zeitlichen Ableitungen verschwinden. Damit vereinfacht sich

Gl.(2.19) zu

(2.20)

i.z'w__ =_i Ea§w+.v_v35w}
oz2 Pw oz ox oz ’

Ist die Hohenabhéngigkeit des Feuchteadvektionsterms vernachldssigbar klein, ergibt
sich

3%

;ZW'P"N ~ 0, (2.21)
d. h. der vertikale WasserdampffluBl @ndert sich linear mit der Hohe. Im Falle eines
ausgepragten Vertikalgradienten der Feuchteadvektion, z. B. bei einer kriaftigen Wind-
scherung, weicht das FluBprofil gemdf GIl.(2.20) vom linearen Verlauf ab.

In einer konvektiven, wolkenfreien Grenzschicht ist also zu erwarten, daB
bei vernachlédssigbarer Hohenabhingigkeit der Feuchteadvektion sich der Wasser-
dampffluBl linear zwischen dem BodenwasserdampffluB und dem Entrainment-
WasserdampffluB an der Oberkante der Grenzschicht dndert. Dies wird durch Flug-
zeugmessungen von WasserdampffluBprofilen in der konvektiven Grenzschicht
bestadtigt (Stull 1988b). Liegt das Kondensationsniveau innerhalb der Grenzschicht,
so kommt es zur Wolkenbildung und einer Erhohung des Fliissigwassergehaltes.
Gemidf Gl.(2.18) bedeutet dies, daB der Vertikalgradient des Wasserdampfflusses
oberhalb des Kondensationsniveaus abnehmen muB. Messungen und Simulations-
rechnungen (Nicholls et al. 1982) zeigen dariiberhinaus, daB3 die Wolken auch einen
EinfluB auf den WasserdampffluB unmittelbar unterhalb der Wolkenbasis haben,
und zwar nimmt der FluB dort mit zunehmender Wolkenaktivitdt zu. Umgekehrt
bedeutet die Auflbsungavon Wolken in der Grenzschicht eine Abnahme des Fliissig-

wassergehaltes, womit gemdB GIl.(2.18) eine Zunahme des Vertikalgradienten des

Wasserdampfflusses verbunden ist.
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2.4  Anforderungen an ein WasserdampffluB-MeBsystem fiir die
konvektive Grenzschicht

Im folgenden soll betrachtet werden, welche MeBmethoden fiir die Bestimmung
des Wasserdampfflusses in der konvektiven Grenzschicht in Frage kommen und
welche mefitechnischen Besonderheiten dabei zu erwarten sind.

Die am h&ufigsten angewandte Methode zur Bestimmung des Wasser-
dampfflusses ist die direkte Messung mittels der Eddy-Correlation-Methode.
Dabei werden Wasserdampf und Vertikalwind simultan und zeitlich hochaufgeldst
gemessen. Durch geeignete Hochpafifilterung der Daten erhilt man Wasserdampf-
und Vertikalwindfiuktuationen, die dann miteinander multipliziert und zeitlich
gemittelt werden, um den turbulenten WasserdampffluB} w_p:, zu erhalten. Die
Eddy-Correlation-Methode stellt hohe Anforderungen an die MeBgerdte, da zum
Teil sehr kleine Fluktuationen mit hoher zeitlicher Auflosung gemessen werden
miissen.

Wie in Kapitel 2.2 bereits dargelegt, wird der wesentliche Teil des turbulen-
ten Wasserdampftransportes in der konvektiven Grenzschicht durch die groBen
Wirbel am langwelligen Ende des Spektrums bewerkstelligt, im Bereich des
Maximums der spektralen Dichte. Nach Kaimal et al. (1976) laBt sich die Lage
der Maxima fiir Vertikalwindspektren in einer konvektiven Grenzschicht durch die

empirische Beziehung

A

m

ax = 152z (1— e 5%/%)  fiir 04z <z <09z (2.22)

beschreiben, wobei z; die Hohe der Grenzschicht und z die Hohe iiber Grund ist.
In der Mitte der Grenzschicht (z = 0.5z;) kann man also erwarten, daB das spek-
trale Maximum bei einer Wellenldnge X, ., ~ 1.42z; liegt. Dies wird auch durch
Messungen von Young (1987) bestdtigt, wonach in Hohen zwischen 0.2z; und 0.8 z;
die Maxima der spektralen Dichte in den Vertikalwindspektren bei Wellenldngen
von etwa 1.5z; liegen. Die Hohe einer sommerlichen, konvektiven Grenzschicht
iber Land betrdgt typischerweise 1 bis 2km (Boers et al. 1984). Die fiir den turbu-
lenten Wasserdampftransport entscheidenden Wirbel haben somit eine GrdBe von ca.
1.5 bis 3.0 km. Dies bedeutet, daB3 die Anforderungen an die Zeitauflosung des MeB~
systems nicht so hoch sind wie z.B. bei Messungen des Bodenwasserdampfflusses,
wo die fiir den FluB relevanten Wirbel deutlich kleiner sind. Die zeitlichen Perio-
den, mit denen die groBen Wirbel in einer konvektiven Grenzschicht am MefBsystem

registriert werden, hdngen von der Geschwindigkeit ab, mit der der Sensor an den
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Wirbeln vorbeigefiihrt wird. Bei Flugzeugmessungen ist dies die Fluggeschwindig-
keit, bei einem bodengebundenen WasserdampffluBsystem werden die Wirbel vom
Wind am Sensor vorbeitransportiert. Bei einem Horizontalwind von 5 - 10m/s,
wie er typischerweise in einer konvektiven Grenzschicht herrscht, werden die fiir
den WasserdampffluB dominanten Wirbel von einem bodengebundenen MeBsystem
im Mittel in Zeitabstédnden von 2.5 bis 10 min detektiert Dabei wird angenommen,
daB die Wirbel wihrend des Transports durch den Wind ihre Struktur nicht
dndern und daher quasi wie eingefroren am MeBsystem vorbeitransportiert werden.
Diese Hypothese, die auf Taylor (1938) =zuriickgeht, ist genaugenommen nur
erfiillt, wenn der Sensor mit einer deutlich groBeren Geschwindigkeit als den
wirbeltypischen Geschwindigkeitsfluktuationen an den Wirbeln vorbeigefiihrt wird.
Bei Schwachwindlagen kdnnen die Geschwindigkeitsfluktuationen der Wirbel und
die Horizontalwindgeschwindigkeit in der gleichen GroBenordnung liegen. Tay-
lors Hypothese ist dann nicht erfiillt, und damit ist die Zuordnung von Wirbel-
grofBen und zeitlichen Fluktuationen am MeBsystem nicht mehr eindeutig mdoglich.
Um zu einer Abschidtzung der Zeitskalen der fiir den WasserdampffluBl relevanten
Wirbel zu kommen, 188t sich Taylors Hypothese jedoch benutzen.

Eine weitere Konsequenz, die sich aus der GréBe der Wirbel in der konvek-
tiven Grenzschicht ergibt, ist, daB eine im Vergleich zu Messungen des Bodenwas-
serdampfflusses deutlich ldngere Mittelungszeit notig ist, um aussagekriftige
MeBwerte des Wasserdampfflusses zu erhalten. Die Intensitdt der groBen, fiir den
WasserdampffluB verantwortlichen Wirbel sowie ihre zeitliche und raumliche
Verteilung sind #ufBlerst variabel. Um zu einer reprédsentativen Messung des
Wasserdampfflusses zu kommen, mufl man daher eine relativ groBe Anzahl dieser
Wirbel erfassen, was aber wegen ihrer betrdchtlichen GroBe bedeutet, daB man
liber lange Zeitrdume mitteln muB. Ausgehend von den Uberlegungen von Lumley
und Panofsky (1964) ergibt sich fiir den Samplingfehler os(w'—p'“,) eines gemes-

senen WasserdampffluBwertes beziiglich des Ensemblemittelwertes

o (W) - 21+ 1/%2) Ly W‘p'wz}i/: {2(1 il/xz) lwo ok 1’2’ (2.93)
Eisi u Ty,

wobei L., die Mittelungslédnge, l,,, der Integral Scale fiir die Kovarianz zwischen

Vertikalwind und Wasalerdampfgehalt und x = W’p—'w/(-vTZ?v%_)uz der entsprechende

Korrelationskoeffizient. ist. Auf der rechten Seite von Gl.(2.23) wurde unter

Annahme der Giiltigkeit von Taylors Hypothese die Mittelungsldange duch das Pro-

dukt aus Mittelungszeit T,, und mittlerer Windgeschwindigkeit u, mit der die
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Wirbel an einem bodengebundenen MeBsystem vorbeitransportiert werden, ersetzt.
GemdfB Lenschow und Stankov (1986) gilt in einer konvektiven Grenzschicht fiir den
Integral Scale l,,, im Hohenbereich 0.01z; < z < z; die Ahnlichkeitsbeziehung

z \1/3

lwp = 086 (=) 2 . (2.24)

Z;
Der Integral Scale der Vertikalwind-Wasserdampf-Kovarianz nimmt also mit der
Hohe zu, iiber die gesamte Grenzschicht etwa um einen Faktor 5. Der Korrelations-
koeffizient x ist ebenfalls in der mittleren und oberen Grenzschicht geringer als
in Bodennahe ( Wyngaard 1983). Wie anhand von Gl. (2.23) ersichtlich, bedeutet
dies, daB3 bei gleicher Mittelungsldnge bzw. -zeit der Samplingfehler von MeBwer-
ten des Wasserdampfflusses in der mittleren bzw. oberen Grenzschicht griofBer ist
als derjenige von bodennah gemessenen Wasserdampffliissen. Um eine MeBgenauig-
keit von 10% zu erreichen, muB gemidB Lenschow und Stankov (1986) die
Mittelungslinge

Ly, = 430 (i)z/3 z; (2.25)

m z
betragen. Fiir z=0.5z; und bei einem typischen Wert der Grenzschichthshe von
z;=1.5km ergibt dies eine Mittelungsldnge von ca. 400km bzw. fiir ein boden-
gebundenes System bei einem mittleren Wind von u=10m/s eine Mittelungszeit
von etwa 11 h. Da fiir solch groBe Mittelungslingen bzw. -zeiten keine stationiren
Bedingungen herrschen, 148t sich diese Genauigkeit nur dadurch erreichen, daB man
MeBabschnitte, die an verschiedenen Tagen unter gleichen meteorologischen
Bedingungen aufgenommen wurden, zusammenmittelt. Bei kiirzeren Mittelungszeiten
mufl man sich mit einer deutlich schlechteren Genauigkeit als 10% zufriedengeben.

Zusammenfassend 148t sich festhalten, daB zur Bestimmung des Was-
serdampfflusses in der konvektiven Grenzschicht mittels der Eddy-Correlation-
Methode weniger hohe Anforderungen an das Zeitauflosungsvermgen des MeB-
systems zu stellen sind, als dies z.B. bei Messungen des Bodenwasserdampfflusses
der Fall ist. Reprdsentative Werte fiir den mittleren WasserdampffiuBl lassen sich
allerdings nur durch Mittelung iiber grofBle horizontale Bereiche der Grenzschicht
gewinnen.

Als Alternative zu einer direkten Messung mittels der Eddy-Correlation-
Methode gibt es auch die Mdglichkeit, den WasserdampffluB in der Grenzschicht
mittels indirekter Methoden zu bestimmen. Indirekt bedeutet, daB man einen

bekannten Zusammenhang zwischen dem WasserdampffluB und anderen meteorolo-
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gischen Groflen ausnutzt, deren Messung weniger aufwendig ist als die direkte
Messung von w' und p,,, und die bei vergleichsweise geringen Mittelungszeiten
reprasentativ gemessen werden kdnnen. Dies bedeutet, daB prinzipiell mit relativ
einfachen MeBmethoden reprédsentative Werte des Wasserdampfflusses gewonnen
werden konnen. Mogliche Ansatzpunkte zur Bestimmung des Wasserdampfflusses
in der Grenzschicht mit indirekten Methoden sind Ahnlichkeitsbeziehungen ( Caughey
1982) oder die aus der Kontinuitdtsgleichung des Wasserdampfgehaltes abgeleitete
Beziehung (2.18). Der Nachteil der indirekten Methoden ist, daB die abgeleiteten
FluBwerte nur so genau sein kdonnen wie die zugrundeliegende Beziehung zwischen
dem WasserdampffluB und den MeBgroBen. Die Genauigkeit von Ahnlichkeitsbezie-
hungen ist im allgemeinen nicht besser als ca. 20% ( Wyngaard 1991). GI.(2.18)
wurde unter Annahme vernachldssigbarer Horizontalfliisse abgeleitet, und ihre
Anwendung erfordert oftmals die Abschédtzung der Advektionsterme, da diese sich
nur schwer messen lassen. Dennoch sind indirekte Methoden eine Alternative zu
Eddy-Correlation-Messungen, insbesondere wenn es um eine Abschédtzung des

mittleren Wasserdampfflusses geht.

3
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3 Mef3systeme

Mit dem Wasserdampf-DIAL des Max-Planck-Instituts fiir Meteorologie und dem
RADAR-RASS-System des Meteorologischen Instituts der Universitit Hamburg las-
sen sich der Wasserdampfgehalt bzw. der Vertikalwind in der Grenzschicht zeitlich
und rdaumlich hochaufgeldst bestimmen. Ein Einsatz dieser beiden MeBsysteme zur
Ermittlung des Wasserdampfflusses in der Grenzschicht unter Benutzung der Eddy-
Correlation-Methode erscheint daher erfolgversprechend. Im folgenden werden die
MeBprinzipien erldutert, die dem Wasserdampf-DIAL und dem RADAR-RASS-System
zugrundeliegen. AuBerdem werden der Aufbau beider Gerite sowie systembedingte

Besonderheiten bei der Auswertung beschrieben.

3.1 Das Wasserdampf-DIAL

3.1.1 MeBprinzip

Das DIAL-Verfahren ist ein aktives, optisches Fernerkundungsverfahren, mit dem
Gaskonzentrationen in der Atmosphire zeitlich und rdumlich hochaufgeldst gemes-
sen werden konnen. Das MeBprinzip beruht auf der Tatsache, daB Licht unterschied-
licher Wellenldnge von dem zu untersuchenden Gas verschieden stark absorbiert
wird. Als Lichtquelle wird ein durchstimmbarer Laser benutzt. Die Abkiirzung DIAL
steht fiir Differential Absorption LIDAR, wobei LIDAR das Kiirzel fiir Light Detec-
tion and Ranging ist. In Abb.3.1 ist das DIAL-Prinzip schematisch fiir eine mono-
statische Mefanordnung dargestellt, d.h. Sender und Empfinger befinden sich am
selben Ort. Der Sender, bestehend aus einem Lasersystem, emittiert in kurzem
zeitlichen Abstand zwei Lichtpulse unterschiedlicher Wellenlinge X\ in die Atmo-
sphédre. Die Wellenldnge X\, des Online-Pulses ist dabei auf das Maximum einer
Absorptionslinie des zu untersuchenden Gases abgestimmt, wahrend die Wellenlédnge
Aorf des Offline-Pulses auf einen Bereich geringer Absorption eingestellt wird, wie
in der eingeschobenen Skizze in Abb. 3.1 dargestellt. Auf dem Weg durch die Atmo-
sphire werden On?ﬂund Offline-Pulse durch Streuung an Luftmolekiilen und Aero-
solteilchen abgeschwicht, der Online~Puls wird dariiberhinaus noch durch Absorption

durch das zu untersuchende Gas geschwécht. Ein Teil des Laserlichts wird von den
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Abb. 3.1: Das DIAL-Prinzip nach Collis und Russell (1976). Das eingeschobene Bild

zeigt den Absorptionsquerschnitt o schematisch als Funktion der Wellen-

ldnge A.

Luftmolekiilen und Aerosolteilchen elastisch zuriickgestreut und vom Empféanger
detektiert. Der Anteil des Laserlichts, der nach Mehrfachstreuung in den Empféanger
gelangt, ist demgegenliber vernachléssigbar gering. Uber die Laufzeit 1aBt sich daher
fiir jedes empfangene Signal eindeutig die Entfernung des Riickstreuvolumens be-
stimmen. Die maximal erreichbare rdumliche Aufldsung wird durch die Linge des
emittierten Laserpulses festgelegt. Liegen die Wellenldngen von On- und Offline-
Puls dicht beieinander und werden beide Pulse in einem hinreichend kurzen Zeitraum
emittiert, so sind die Streuquerschnitte fiir On- und Offline-Puls gleich, und die
Unterschiede in der Signalintensitit der empfangenen On- und Offline-Pulse sind
nur auf die unterschiedliche Absorption durch das zu untersuchende Gas zuriick-
zufiihren. Kennt man die spektrale Verteilung des Laserlichts sowohl fiir den Hinweg
als auch fiir den Riickweg zum Empféanger und ist der Absorptionsquerschnitt des
zu untersuchenden Gases entlang des MeBweges bekannt, so 1dBt sich aus den Inten-
sitdten der in den Ent%ernungen R, und R, riickgestreuten On- und Offline-Signale,

Pon und P_g¢, die Gaskonzentration im MeBvolumen zwischen R; und R, bestimmen.
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3.1.2 DIAL-Gleichung

Die Ausbreitung der vom Wasserdampf-DIAL emittierten On- und Offline-Lichtpulse
auf dem Weg zum Riickstreuvolumen und zuriick zum Empfinger wird durch die
LIDAR-Gleichung beschrieben. Bei Vernachldssigung von Mehrfachstreuung gilt fiir

die Intensitdt P; des in der Entfernung R riickgestreuten Signals

F
Pi(R) = Po; T — AR (B (R) + Boy(R)) 17(R) A(R) By(R) (3.1)

mit Bem;(R) = Bn(A1iR), B, (R) = B,(A,,R), i=1,2.

Der Index i=1 steht dabei fiir den Online- und i=2 fiir den Offline~Puls. Py, ist
die Intensitdt des emittierten Laserpulses, { die Systemeffizienz und F die Empfin-
gerfldche. AR bezeichnet die Ausdehnung des Riickstreuvolumens, Bm; ist der Riick-
streukoeffizient fiir elastische Riickstreuung an Luftmolekiilen (Rayleighstreuung)
und B, der Riickstreukoeffizient fiir elastische Aerosolstreuung. Dabel wird verein-
fachend angenommen, daBl die Riickstreukoeffizienten innerhalb des Riickstreu-
volumens konstant sind. t; ist die Transmission des Laserpulses beziiglich der Streu-

prozesse in der Atmosphire, die sich schreiben ldBt als

R
‘J- 'Yj(r) dr
(R)=e "Ro v Yilr) = (X, r) (3.2)
wobei v;(r) der atmosphirische Extinktionskoeffizient ohne Beriicksichtigung der
Wasserdampfabsorption ist. R, bezeichnet den Lidarstandort. Die Terme A;(R) und
B,(R) in Gleichung (3.1) beriicksichtigen die Absorption der Laserpulse durch den

atmosphirischen Wasserdampf und lassen sich schreiben als

S —fRa()\,r)dr
A(R) =f h(LR,) e “Ro dx (3.3)
R
oo —j a(X,r)dr
Bi(R)=f g(LR) e "R dx . (3.4)

A;(R) bezeichnet die Transmission des Laserlichts beziiglich Wasserdampf fiir den
Hinweg vom Sender zum Riickstreuvolumen und B;(R) die Wasserdampftransmission
fiir den Riickweg zum Empfanger. a{X,r) ist der Wasserdampfabsorptionskoeffizient,
h;(\,R,) das emittie;:te Laserprofil und g;(X,R) das Laserprofil nach Riickstreuung in
der Entfernung R. Rayleighstreuung fiihrt zu einer merklichen Doppler-Verbreiterung

des schmalen Laserlinienprofils, wihrend Aerosolstreuung das Laserlinienprofil
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egen der im Vergleich zu den Luftmolekiilen geringen Geschwindigkeit der Aerosol-

eilchen praktisch unveréndert l4ft. g;(X,R) setzt sich daher wie folgt zusammen:

Bay(R) MR + Bany(R)
Ba1(R)+ Bml(R) Bai(R)+Bmi

8i(>"R) = f h(X,R) b(A-X,R)dX . (3.5)
(R) J,

‘-.-'Dabei ist b(x-X",R) das Profil der Rayleighriickstreulinie fiir Licht der Wellenlinge \".

Sind die Riickstreukoeffizienten und der Extinktionskoeffizient fiir On- und

Offline-Laserpuls gleich, also

Bmi(R) = B, (R), (3.6)
Ba,(R) = B,,(R), (3.7)
1,(R) = ,(R), (3.8)

so ergibt sich fiir das Verhiltnis der Quotienten von Offline- zu Onlinesignal aus

zwei Entfernungen R, und R,

P,(R,) P,(R)  A,(R)B,(R,) A,(R,)B,(R,)

. (3.9)
P,(R;) Po(R)  A,(R,)B,(R;) A,(R,)B,(R,)

Das Verhidltnis der Signalquotienten hangt dann nur noch von den Wasserdampf-
transmissionstermen A und B ab. Damit die Bedingungen (3.6) bis (3.8) in guter
Ndherung erfiillt sind, miissen B, B, und v im Wellenldngenbereich zwischen Online-
und Offlinewellenldnge praktisch konstant sein. Da die Absorptionslinien des Was-
serdampfs im Infraroten schmal sind (typischerweise ca. 10 pm Halbwertsbreite bei
Standarddruck und -temperatur), kann der Abstand zwischen On- und Offline-
Wellenldange so klein gewdhlt werden, daB die Wellenldngenabhangigkeit der Riick-
streukoeffizienten und des Extinktionskoeffizienten vernachldssigbar ist. AuBerdem
muf3 die Zeit zwischen der Emission des On- und Offline-Pulses so kurz sein, daB
das Aerosol im MeBvolumen noch nicht ausgetauscht wurde. Nach einer Abschétzung

von Schotland (1974) miissen On- und Offlinepuls innerhalb von maximal 1 ms emit-

tiert werden, um dies auch unter unglinstigen meteorologischen Bedingungen (hohe
Windgeschwindigkeit, hohe rdumliche und zeitliche Variabilitdt des Aerosolgehalts)

zu gewihrleisten.
Sind die Voraussetzungen (3.6) bis (3.8) erfiillt, so 1d8t sich aus GIl.(3.9) die
DIAL-Gleichung fiir den Wasserdampfgehalt ableiten. Nimmt man an, daB3 das emit-
tierte Laserlicht monochromatisch ist, und vernachlédssigt man die Laserlinienver-

breiterung durch Rayleighriickstreuung, wie es Schotland (1974 ) in seiner Ableitung
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der DIAL-Gleichung getan hat, so ist der Logarithmus des Verh&ltnisses der Signal-
quotienten In{P,(R,)P,(R,)/P,(R,)P,(R,)} gleich der doppelten optischen Wasser-
dampfdicke im MeBvolumen zwischen R, und R,. Daraus li8t sich bei Kenntnis des
Absorptionsquerschnitts der benutzten Wasserdampflinie die Wasserdampfdichte
im MeBvolumen bestimmen. Bei Beriicksichtigung des Laserlinienprofils und der
Verbreiterung der Laserlinie durch Rayleighriickstreuung ergibt sich eine modifizierte
DIAL~Gleichung, deren Ableitung in Ansmann und B&senberg (1987) zu finden ist.
Darauf aufbauend soll im folgenden eine erweiterte DIAL-Gleichung abgeleitet wer-
den, in der zusdtzlich der Effekt der verstérkten Spontanemission von Lasern beriick-
siéhtigt ist.

Verstdrkte Spontanemission, die in der Fachliteratur mit dem Begriff ASE
(Amplified Spontaneous Emission) bezeichret wird, ist eine unerwiinschte Erschei-
nu.ng bei der Erzeugung von Laserlicht und #uBert sich in breitbandigem Licht, das
zusammen mit dem schmalbandigen, durch induzierte Emission hervorgerufenen,
eigentlichen Laserlicht auftritt. In. Abb.3.2 ist das Spektrum eines schmalbandigen
Lasers, der gleichzeitig durch ASE hervorgerufenes, breitbandiges Licht emittiert,

dargestellt. Die schmale Laserlinie ist auf das Maximum einer Wasserdampfabsorp-

I i B | | I I I
100 Absorptionslinie =---  _|
,‘?‘1 Laserspektrum  ——

i m
- i

S 10F il .
Q i
= i
= 1]
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Abb. 3.2: Spektrum eihes schmalbandigen Lasers, der gleichzeitig brei tbandiges Licht
(ASE) emittiert, dargestellt in Abhdngigkeit von der Wellenlinge relativ
zum Intensitdtsmaximum der schmalen Laserlinie. Die Laserlinie ist auf

das Maximum einer Wasserdampfabsorptionslinie abgestimmt.
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tionslinie abgestimmt. Der breitbandige Anteil des Laserlichts erstreckt sich iiber
einen Wellenlangenbereich, der mehrere Zehnerpotenzen groBer als die Breite der
Laserlinie ist. Da im allgemeinen die Intensitdt des breitbandigen Laserlichts nur
wenige Prozent der Gesamtintensitdt betrédgt, ist seine spektrale Dichte dement-
sprechend gering. Im Gegensatz zur schmalen Laserlinie liegt das aufgrund von
ASE emittierte breitbandige Licht praktisch génzlich auBerhalb der Absorptionslinie,
so daB es beim Durchgang durch die Atmosphire vom Wasserdampf nicht absorbiert
wird. Dies fiihrt dazu, daB ein stdrkeres Online-Signal gemessen wird, als es dem
tatsdchlichen Wasserdampfgehalt entspricht, mit der Folge, daB der aus dem Ver-
hiltnis der Signalquotienten abgeleitete Wasserdampfgehalt zu gering ausfillt.
Selbst geringe ASE-Anteile von wenigen Prozent kdnnen zu einer drastischen Unter-
schdtzung des Wasserdampfgehalts fiihren, insbesondere wenn die optische Wasser-
dampfdicke zwischen Lidarstandort und Mefizelle groB ist ( Bosenberg 1991).

Um den ASE-Anteil in der DIAL-Gleichung zu berlicksichtigen, spaltet man
On- und Offline-LIDAR-Signal in einen schmalbandigen und einen breitbandigen An-

teil auf, also
Po= Po(mg+ mn) Mgt =1 ,i=1,2, (3.10)
wobei mtg, den relativen schmalbandigen und my,; den relativen breitbandigen Anteil

bezeichnet. Fiir den Quotienten aus Off- und Onlinesignal erhdlt man dann

02

P,(R) P, g, Bs, 2 (R) Ay (R)B, (R) + mp, By, 12,(R) Ap,(R) By, (R)

Py(R) By, g, Bs,7s,(R) Ag,(R) By, (R) + 1y, By, 5,(R) Ap,(R) By,,(R) (B.113

mit B =B, + B, .

Da der breitbandige, durch ASE erzeugte Anteil des Laserlichts praktisch nicht vom
Wasserdampf absorbiert wird, gilt fiir die entsprechenden Wasserdampftransmis-

sionen
=By, =1. (3.12)

Abx = Abz = Bb1 2

Ohne einen groflen Fehler zu machen, kann man annehmen, daB} die spektrale Vertei-

lung hp()) des breitbandigen Anteils des Laserlichts fiir On- und Offline-Puls
gleich ist, d. h.:

Bo,(R) = By, (R) = By(R) = f hy(\Ro) BOLR) dX (3.13)
R
o —f y(A,r)dr
1, (R) = 1p,(R) = (R) =f hyOuR,) e °Ro d . (3.14)
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Bei zusdtzlicher Beriicksichtigung der DIAL-Approximation

Bs,(R) = B, (R) = B4(R) , (3.15)
1., (R) = 1,(R) = 1,(R) (3.16)

vereinfacht sich (3.11) zu

P,(R) P, ms,B5(R)tI(R) A, (R)B,(R) + my, Bp(R) t5(R)
P,(R) P, mg, Bs(R)t3(R) A, (R)Bg, (R) + mp, By(R) ti(R)

Py, 7s, A,(R)B,(R) + xPy,

5 (3.17)
P,, ms, A (R)B,(R) + xPy,

Bb(R) IE,(R)
Bs(R) t2(R)

I

mit Y

Der Index s ist der Einfachheit halber bei den Wasserdampftransmissionstermen
weggelassen worden. Unter Zuhilfenahme von GI1.(3.2) und GIn.(3.13) und (3.14)
ldBt sich y bestimmen. Der Riickstreukoeffizient B,, fiir Rayleighstreuung &ndert
sich ~ X%, der Aerosolriickstreukoeffizient B, variiert ~ 1% bis X7, je nach Aero-
soltyp. Die spektrale Verteilung hb(k) des breitbandigen Laserlichts wird als kon-
stant angenommen. Zur Bestimmung von B,(R) und t,(R) muB nicht iiber den gesam-
ten Wellenldngenbereich integriert werden, iiber den sich das breitbandige Laserlicht
erstreckt, da die Empfangssignale vor der Detektierung iiblicherweise ein schmalban-
diges Filter passieren (siehe Kap.3.1.3). Dieses Filter wird so gewihlt, daB die
Wellenldnge der Laserlinie etwa in der Mitte der Transmissionskurve des Filters
liegt. Das empfangene, breitbandige Laserlicht ist also annihernd symmetrisch um
die schmale Laserlinie verteilt. Fiir eine typische Filterbreite von 10 nm erhilt man
fiir y Werte zwischen 1.00016 und 1.00022, abhingig vom Aerosoltyp. Die Abwei-
chung von 1 ist vernachldssigbar gering; es wird daher im folgenden mit y =1 weiter-

gerechnet.

Ausgehend von Gl.(3.17) erhilt man fiir das Verhidltnis der Signalquotienten

aus zwei Entfernungen R, und R,

P,(R,) P,(R)) ~ Arg, A(R)B,(R) + ‘rtbl} {rs, A(R,) Bo(R,) + chz}
P,(R;) P,(R,) ) {TE51 A, (R;) B,(R,) + nbi} {Tcsz A,(R,) B,(R,) + nbz}

(3.18)

Nach Ansmann und B&senberg (1987) lassen sich die Wasserdampftransmissionen in
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. der Entfernung R, wie folgt schreiben

; A;(R) = Ai(R,) AA{(R,,R,) (3.19)
B,(R) = B;(R,) AB,(R,,R,) D;(R,), (3.20)
Ri
o -I a(\,r)dr
f g(LR,) e “Ro dx
wobei D;(R,) = —2 = , i=12 (3.21)
] —-f 1ot()\,r) dr
f gi()\’Rj_) e R dx
o

; " Der Korrekturterm Di(R1) beriicksichtigt die unterschiedliche Transmission der in R,
und R, riickgestreuten Lichtpulse auf dem Weg zum Empfinger. Einsetzen von (3.19)

. bis (3.21) in (3.18) liefert

P,(R,) P,(R)  {mg, A,(R)B(R) + my } {mg, Ay(R)) Bo(R)AA,AB, D,(R,) + 1y, }
P,(R,) P,(R,) - {rg, A,(R) B,(R,) AA,AB, D,(R) + my, } {ms, A,(R)B,(R) + 7y, }

(3.22)

Mit den Ndherungen D,=AA,=AB,~1 erhdlt man daraus fiir den Quotienten der

differentiellen Wasserdampftransmissionen

AA,AB (1—my,) A,(R) B,(R)
—2_2 _ X(R,R,) D,(R,) e . (3.23)
AA,AB, (1—mp,) A(R) By(R,) — 1y, (X(R,R,) —1)

P,(R,) P,(R))

mit X(R,,R,) =
P,(R,) P,(R,)

Der Ableitung von Ansmann und Bisenberg folgend, erhilt man unter den Voraus-

setzungen, daB

e die Breite der Laserlinie klein gegen die Breite der Wasserdampfabsorptions-

linie ist,
LY
e die Absorptionslinie so gew#hlt ist, daB die optische Wasserdampfdicke

zwischen Lidarstandort und maximaler Mef3hohe etwa 1 betrégt ( Remsberg

und Gordley 1978) und
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e der Wasserdampfabsorptionquerschnitt ¢ fiir den Bereich einer Raumzelle

anndhernd konstant ist,

fiir die Anzahldichte der Wasserdampfmolekiile N,, in einer Raumzelle der Aus-

dehnung AR folgende Beziehung:

5 1
N, (R) = —
TPy Py Ty {1“ X(R,R;)+In Dy(R,)+

1 (l_nbi)Ai(Ri)Bi(Ri)
n
(1=mp,) A(R) B,(R,) — mp, (X(R,,R,)— 1)

v (3.24)

[ V-

ASE-Korrekturterm

mit s,(R) = 0.5 f {h (LR + g, (LR} o(LR) A (3.25)
6,(R) = 6(X,,R) und
R =05 (R +R,)

Bei der Bestimmung des Offline-Absorptionsquerschnittes ¢,(R) wird das Laser-
linienprofil nicht beriicksichtigt, da der Absorptionsquerschnitt im Bereich der
Offline-Wellenldnge praktisch konstant ist. Gleichung (3.24) unterscheidet sich
von der von Ansmann und Bosenberg abgeleiteten DIAL-Gleichung durch den ASE-
Korrekturterm. Der Korrekturterm hdngt vom Anteil an breitbandigem Laserlicht
des Online-Pulses my,,, der Wasserdampftransmission A,(R,)-B,(R,) zwischen Lidar-
standort und der Unterkante R, der MeBzelle, sowie dem Verhiltnis X(Ri,Rz) der
Signalquotienten ab. Wird mit dem Online-Puls keine breitbandige Strahlung
emittiert (nb1=0), so verschwindet der ASE-Korrekturterm und Gleichung (3.24)
geht in die von Ansmann und B&senberg abgeleitete Form der DIAL-Gleichung iiber.
Ein ASE-Anteil ny, >0 bedeutet, daB ein zu kleines Verhiltnis der Signalquotienten
gemessen wird und daher bei Nichtberiicksichtigung der ASE der Wasserdampfgehalt
unterschétzt wird. Dies wird durch den ASE-Korrekturterm kompensiert. Befindet
sich Wasserdampf im MeBvolumen, so ist das Verhdltnis der Signalquotienten
X(R,,R,)>1. Der Nenner des ASE-Korrekturterms ist daher kleiner als der Zihler,
die Korrektur somit':dpositiv.

Zur korrekten Bestimmung der Wasserdampfdichte mit einem DIAL-System

bendtigt man also neben den On- und Offline-Signalen aus den Entfernungen R,
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d R, folgende Informationen:

e den Wasserdampfabsorptionsquerschnitt o(X,R) entlang des Ausbreitungs-

weges der Laserlichtpulse,

e den Aerosolriickstreukoeffizienten B,(R), der zur Berechnung des Riick-

streuprofils g,(X,R) gebraucht wird (Gl.(3.5)),
e das Laserlinienspektrum h,(X,R,) des Online-Lasers und
e den ASE-Anteil my,, des Online-Lasers.

Der Absorptionsquerschnitt im Linienzentrum, die Linienstdrke sowie die Linienbreite
bei Standarddruck und -temperatur sind fiir eine Vielzahl von Wasserdampfabsorp-
tionslinien aus Labormessungen bekannt ( Wilkerson et al. 1979). Daraus wird unter
Zugrundelegung eines Voigt-Profils fiir die Absorptionslinienform ( Uns&ld 1968)
der Absorptionsquerschnitt o(X,R) berechnet, wobei die Temperaturabhingigkeit
der Linienintensitdt sowie die Druck- und Temperaturabhdngigkeit der Linienbreite
beriicksichtigt werden (McClatchey et al. 1973). Die Druck- und Temperatur-
verteilung entlang des Ausbreitungsweges des Laserlichts wird entweder durch
Zusatzmessungen bestimmt oder aus dem Bodendruck und der Bodentemperatur
berechnet. Bei der Auswahl einer geeigneten Absorptionslinie wird darauf geachtet,
daB3 die Linienstdrke nur schwach von der Temperatur abhingt, um den systema-
tischen Fehler des Wasserdampfgehaltes aufgrund einer ungenauen Bestimmung
der Temperatur im MeBvolumen klein zu halten.

Der Aerosolriickstreukoeffizient Ba(R) 1Bt sich mit ausreichender Genauigkeit
aus der LIDAR-Gleichung (3.1) fiir das Offline-Signal ableiten (Fernald 1984,
Klett 1985). Die Wasserdampfabsorption fiir den Offline-Laserpuls ist vernach-
lassigbar, und der Riickstreukoeffizient fiir Molekiilstreuung B,, sowie der auf
Extinktion durch Luftmolekiile zuriickzufiihrende Anteil y,,, des atmosphirischen
Extinktionskoeffizienten v lassen sich unter Benutzung der Beziehung von Elterman
(1968) berechnen, wenn Luftdruck und -temperatur bekannt sind. Die Offline-Lidar-
gleichung enthilt also neben dem Aerosolriickstreukoeffizienten B,(R) eine weitere
Unbekannte, ndmlich den Aerosolextinktionskoeffizienten v (R). Um B_,(R) bestimmen
zu konnen, muB man daher Annahmen iiber den Zusammenhang von B, und vy, machen.

Im allgemeinen wird das Verhiltnis von v, /B, als hGhenkonstant angesetzt. Da die
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Systemeffizienz des DIALs meist nicht bekannt ist, muB} zur Berechnung von B,(R)

zusitzlich ein Startwert des Aerosolriickstreukoeffizienten in einer Entfernung R_
vorgegeben werden. Mit Hilfe eines Iterationsverfahrens, wie es von Fernald (1984)
beschrieben worden ist, 148t sich ausgehend von diesem Startwert B,(R) bestimmen.
Die fiir die Anwendung dieses Verfahrens notwendigen Annahmen iiber die Aerosol-
eigenschaften fithren zu Fehlern bei der Ermittlung des Profils des Aerosolriick-
streukoeffizienten, deren Auswirkung auf die Genauigkeit der Bestimmung des
Wasserdampfgehaltes jedoch gering ist (siehe Kap.5.3.1).

Das Laserlinienspektrum h,(X,R,) und der ASE-Anteil des Online-Lasers Th,

miissen durch Zusatzmessungen bestimmt werden.

3.1.3 Aufbau des Wasserdampf-DIALs

Der Aufbau des Wasserdampf-DIALs ist in Abb.3.3 in Form eines Blockdiagramms
dargestellt. Das DIAL-System besteht aus 2 schmalbandigen, durchstimmbaren Farb-
stofflasern, die jeweils von einem Excimer-Laser gepumpt werden. Ein Farbstofflaser
wird als Online-Laser auf das Zentrum einer passenden Wasserdampfabsorptions-
linie im nahen Infrarot (~ 730 nm) abgestimmt, wahrend der andere als Offline-Laser
auf ein Absorptionsminimum dicht neben der Absorptionslinie eingestellt ist. Da
die Wasserdampfabsorptionslinien im nahen Infrarot sehr schmal sind (typischer-
weise 10pm Halbwertsbreite), geniigt es, den Offline-Laser um ca. 50 pm gegeniiber
der Online~-Wellenlange zu verstellen, um sicherzustellen, daB der Offline-Laserpuls
vom Wasserdampf praktisch nicht absorbiert wird. Die Wellenldngenabstimmung
von Online- und Offline-Laser erfolgt mit Hilfe von photoakustischen Zellen, die
mit Wasserdampf unter niedrigem Druck gefiillt sind. Die Absorptionslinien sind
unter diesen Bedingungen deutlich schmaler als bei atmosphéarischem Wasserdampf,
da die StoBverbreiterung durch die Luftmolekiile entfdllt. Dadurch ist es moglich,
den Online-Laser sehr genau auf das Maximum der Absorptionslinie einzustellen
und auch geringe Verstimmungen der Laserwellenldnge zu detektieren und zu kor-
rigieren. Das Laserlinienspektrum des Online-Lasers wird mit einem hochaufldsenden
Fizeau-Interferometer aufgezeichnet. Der Anteil breitbandigen Laserlichts aufgrund
von ASE ldBt sich wegen der geringen spektralen Dichte mit dem derzeitigen System-
aufbau nicht direkt messen. Der ASE-Anteil wird daher iiblicherweise durch eine
Wasserdampfmessﬁ.lng in der Atmosphére bestimmt, bei der nacheinander verschieden

starke Absorptionslinien benutzt werden.

Die Benutzung von 2 Lasern erlaubt es, On- und Offline-Laserpuls in einem
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zeitlichen Abstand von 200 gs in die Atmosphire zu schicken. Dieser kurze zeitliche
Abstand und der geringe Wellenldngenabstand zwischen On- und Offlinepuls garan-

tieren, dafl die DIAL-Approximation (Gln. (3.6) —(3.8)) erfiillt ist und somit die

atmosphérischen Bedingungen, abgesehen von der Wasserdampfabsorption, fiir On-
und Offline-Puls praktisch gleich sind. Natiirlich muB sichergestellt sein, daB On-
und Offline-Laserstrahl dasselbe MeBvolumen beleuchten. Deshalb werden die beiden
senkrecht zueinander polarisierten Laserstrahlen mittels eines Glan-Thompson-Pris-
mas zusammengefiihrt. Die dahinter befindliche X/4-Platte bewirkt eine Zirkular-
polarisation des Laserlichts. Dadurch wird sichergestellt, da3 die Riickstreuung des
Laserlichts in der Atmosphire nicht durch polarisationsabhédngige Streueffekte be-
einfluBt wird. AnschlieBend wird der Laserstrahl aufgeweitet und iiber einen 90°-
Umlenkspiegel vertikal in die Atmosphire emittiert. Die Feinabstimmung der Uber-

lappung beider Laserstrahlen erfolgt durch eine Messung in der Atmosphire, bei der

beide Laser im Offline-Betrieb laufen. Die Ausrichtung der beiden Laserstrahlen
zueinander wird solange verdndert, bis das Verhé&ltnis der riickgestreuten Signale
hohenkonstant ist, was nur dann der Fall ist, wenn beide Laserstrahlen exakt iiber-

lappen.
Zum Empfang der riickgestreuten Signale stehen 2 Teleskope (28cm bzw. 50

e

cm Durchmesser) zur Verfiigung. Durch ein schmalbandiges Interferenzfilter wird
storendes Hintergrundlicht unterdriickt. Das gefilterte Signal wird mittels eines
Photomultipliers in einen Spannungspuls umgewandelt, der nach Verstdrkung von
einem 12-Bit-Analog-Digital-Wandler mit einer Wandelrate von 20 MHz digitalisiert
wird. Der Hauptcomputer ist fiir die Steuerung der Datenaufzeichnung verantwort-
lich. Die Abspeicherung der Mefldaten erfolgt auf Magnetband und Diskette. Um
eine moglichst groBe Mobilitdt und Robustheit des Meflsystems zu erreichen, ist

das DIAL-System in einen 6 m-Standard-Container eingebaut.

Die wichtigsten technischen Daten des DIAL-Systems sind in Tab.3.1 auf-
gelistet. Weitere technische Details des Wasserdampf-DIALs kdonnen der Beschrei-
bung von B&senberg (1991) entnommen werden.

Das Wasserdampf-DIAL wird typischerweise mit einer SchuBlrate von 10 Hz
betrieben. Um die Signalstatistik zu verbessern und die Datenmenge zu reduzieren,
wird noch vor dem Abspeichern eine bestimmte Anzahl von Schiissen, meist 100,
zusammengemittelt. Die Wandelrate des ADC von 20 MHz entspricht einer raum-
lichen Auflésung von 7.5 m. Die Mef3daten werden also typischerweise mit einer zeit-
lichen Auflosung von 10s und einer rdumlichen Auflosung von 7.5m aufgezeichnet.

Bei der Auswertung miissen die Mefldaten weiter rdumlich und zeitlich gemittelt

w B2 =
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Sender (2 Excimer gepumpte Farbstofflaser)

Pulsleistung 35m]
Pulsldnge 20 ns

Laserlinienbreite (FWHM) 1.5pm

Schufirate 10 Hz (24 Hz getestet)
Strahlabmessungen 2% 2mm

Strahldivergenz (vor Strahlaufweitung) 1.5 mrad

Strahlaufweitung %15 (optional *25 bzw. *35)

Messung des Laserspektrums (Fizeau-Interferometer)

Auflosung der Diodenzeile 0.1 pm

Optische Aufl6sung 0.8 pm

Empfénger

Schmidt-Cassegrain-Teleskop, Durchmesser 0.28 m
Newton-Teleskop, Durchmesser 0.5m

Abstand: Sender - Empfianger 0.3m (3.0 m optional)
Filterbreite 8 nm (0.6 nm optional)

Tab. 3.1: Systemparameter des Wasserdampf-DIALs.

werden, um den statistischen Fehler der Wasserdampfwerte in akzeptablen Grenzen
zu halten. Ein Mittelung der Rohdaten ist aber auch aus einem zweiten Grund erfor-
derlich. Wie Bosenberg und Theopold (1988) anhand von Simulationsrechnungen
gezeigt haben, kommt es bei der Wasserdampfbestimmung aufgrund des nichtline-
aren Zusammenhangs zwischen Wasserdampfgehalt und DIAL-Signalen (siehe DIAL-
Gleichung (3.24)) zu einem systematischen Fehler, dessen Grofle vom Signal-zu-
Rausch-Verhiltnis der empfangenen Signale und der Mittelungsmethode abhingt.
Der systematische Fehler ist dann am kleinsten, wenn zuerst die Signale gemittelt
werden und dann die Quotientenbildung und Logarithmierung erfolgen. Auch fiir
diesen giinstigsten Fall muB das Signal-zu-Rausch-Verhiltnis groBer als 30 sein,
damit der systematische Fehler unter einem akzeptablen Limit von ca. 1% liegt. Um
ein Signal—zu—Rauschi—?Q'Verh'ailtnis von 230 zu erreichen, muf} je nach MeBsituation
unterschiedlich lang gemittelt werden. Typisch fiir Grenzschichtmessungen sind

maximale Aufldsungen von etwa 75 m rdumlich und 60s zeitlich (Bosenberg 1991).
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Die unterste MeBhGhe des DIALs liegt bei etwa 300 - 400 m, je nach Ausrich-
tung des Empfangsteleskopes. Darunter liBt die unvollstindige Uberlappung des
Teleskopgesichtsfeldes und des Laserstrahls eine Bestimmung des Wasserdampf-
gehaltes nicht zu. Die unzureichende Signalstatistik von Signalen aus grofen HGhen
begrenzt die maximale MeBhohe des DIALs. Die Hohe, bis zu der eine Bestimmung
des Wasserdampfgehaltes moglich ist, hingt daher von den meteorologischen Be-
dingungen zur Zeit der Messung, von der Einstellung des DIAL-Systems (Pulslei-
stung, Ausrichtung des Teleskops) und der zeitlichen und riumlichen Aufldsung
ab, mit der der Wasserdampfgehalt bestimmt werden soll. Bei Grenzschichtmessung
4Bt sich im allgemeinen die gesamte Grenzschicht oberhalb von etwa 400 m erfas-
sen. Befinden sich allerdings optisch dicke Wasserwolken, z.B. Cumulus-Wolken,
tiber dem DIAL-System, wird die maximale MeBhthe durch die Wolkenbasis begrenzt,

da die Eindringtiefe des Laserlichts in die Wolken nur einige Dekameter betrégt.

3.2 Das RADAR-RASS-System

3.2.1 MeBprinzip

Bei der aktiven Fernerkundung der Atmosphire mit Radargerdten nutzt man die
Riickstreuung elektromagnetischer Strahlung an Brechungsindexinhomogenitdten in
der Atmosphére aus. Brechungsindexinhomogenitidten entstehen auf natiirliche Weise
in der Atmosphédre durch turbulente Temperatur- und Wasserdampfschwankungen
und werden passiv mit dem Wind mitgefiihrt. Das Frequenzspektrum der Radar-
Echosignale ist daher gegeniiber dem des Ausgangssignals dopplerverschoben,
woraus sich direkt die Windgeschwindigkeit parallel zum Radarstrahl bestimmen
laBt. Bei Emission von Radarstrahlung in 3 verschiedene Richtungen kann man auf
diese Weise das 3-dimensionale Windfeld in der Atmosphédre vermessen. Brechungs-
indexinhomogenitédten in der Atmosphire lassen sich aber auch kiinstlich durch
Emission von Schallwellen erzeugen. Fernerkundungsverfahren, die die Streuung
von elektromagnetischen Wellen an Schallwellen ausnutzen, werden mit dem
Begriff RASS (Radio Acoustic Sounding System) bezeichnet. In Abb.3.4 ist das Funk-
tionsprinzip eines RASS-Systems schematisch dargestellt. Parallel zur Radar-
strahlung werden vdn einer Schallquelle, die sich dicht neben der Radarantenne
befindet, Schallwellen in die Atmosphire gesandt. Die elektromagnetischen Wellen

werden an den durch die Schallwellen erzeugten Brechungsindexinhomogenitidten
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Schallwellen
emittiertes Radarsignal

v reflektiertes Radarsignal

S @ =

[ i

Schallquelle Radar-System

Abb. 3.4: Funktionsprinzip eines RADAR~-RASS-Systems.

zuriickgestreut und von einer Radarantenne empfangen. Wie in Abb. 3.4 angedeutet,
werden die Schallwellen vom Horizontalwind verdriftet. Die Windstdrke und die
GrdBe der Schallquelle sowie der Empfangsantenne begrenzen die maximale Hohe,
aus der direkt gestreute Radarwellen empfangen werden kdnnen. Kon (1983) hat
allerdings gezeigt, dafl mit einem hochempfindlichen Radar bei ausreichender Tur-
bulenz in der Atmosphire auch noch oberhalb des geometrisch moglichen MeB-
bereichs diffuse Echos von den Schallwellen empfangen werden kodnnen. Bei sehr
groBler Empfindlichkeit des Radarsystems wird die Reichweite nicht mehr durch die
Verdriftung der Schallwellen sondern durch die Schallabsorption begrenzt. Ahnlich
wie bei den an natlirlichen Brechungsindexinhomogenititen riickgestreuten Signalen
(Clear-air-Signale) l‘;_)',?t sich im RASS-Betrieb ebenfalls aus der Verschiebung des
Frequenzspektrums dér Echosignale die Verlagerungsgeschwindigkeit der streuenden
Strukturen parallel zum Radarstrahl bestimmen. Wie die Theorie des RASS-Verfah-
rens zeigt (.Nalbandyan 1976, Kon und Tatarskiy 1980, Peters et al. 1983), entspricht
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diese Frequenzverschiebung im allgemeinen nicht der Dopplerverschiebung, so daB

sich auf diese Weise die Geschwindigkeit der Streuer nicht ableiten 1dBt. Das Echo-
frequenzspektrum hingt in komplizierter Weise vom Schallfrequenzspektrum ab.
Bei bekannter Form des Schallfrequenzspektrums ist es dennoch moglich, die
Geschwindigkeit der Streuer eindeutig aus dem Echofrequenzspektrum zu bestimmen.
Die Verlagerungsgeschwindigkeit der streuenden Strukturen ist die Summe aus der
Schallgeschwindigkeit und der Radialkomponente der Windgeschwindigkeit. Emittiert
man elektromagnetische Wellen in 4 verschiedene Richtungen, lassen sich mit einem
RASS-System die 3 Komponenten der Windgeschwindigkeit sowie die Schall-
geschwindigkeit eindeutig bestimmen. Da die Schallgeschwindigkeit in Luft, abge-
sehen von einer schwachen Abhéngigkeit von der Feuchte, nur von der Temperatur
abhdangt ( Harris 1971), kann man aus RASS-Echosignalen die Lufttemperatur ableiten.

Ein Vorteil des RASS-Verfahrens ist, daB die Streusignale aus den unteren
MeBhohen nicht durch Echosignale von bodennahen Objekten iiberlagert sind, da die
Echos an Schallwellen aufgrund der hohen Schallgeschwindigkeit von Bodenechos
leicht zu unterscheiden sind. Eine Verfdlschung der Windmessung durch Bodenechos,
wie es bei Clear-Air-Messungen moglich ist, ist daher ausgeschlossen. Beim RASS-
Verfahren erfolgt die Streuung der elektromagnetischen Wellen an deterministischen
Strukturen, wiahrend die Clear-Air-Echosignale durch Riickstreuung an statistisch
schwankenden, turbulenzinduzierten Brechungsindexinhomogenitdten entstehen. Dies
hat zur Folge, daB die Genauigkeit der Windgeschwindigkeitsmessung mit einem
RASS-System oftmals besser ist als bei der Benutzung von Clear-Air-Signalen.
Aufgrund der windbedingten Verdriftung und der Absorption der Schallwellen ist
die Anwendung des RASS-Verfahrens allerdings auf den unteren Teil der Atmosphére
beschrankt. Ein RASS-System ist daher besonders zur hochauflosenden Messung

von Windgeschwindigkeit und Temperatur in der Grenzschicht geeignet.

3.2.2 Aufbau des RADAR—RASS

In Abb. 3.5 ist der Aufbau des RADAR-RASS-Systems des Meteorologischen Institu-
tes der Universitdit Hamburg in Form eines Blockdiagramms dargestellt. Das Dia-
gramm ist aufgeteilt in einen Hochfrequenzteil, in dem die Erzeugung, Emission
und der Empfang der Radarstrahlung veranschaulicht ist, und einen Niederfrequenz-
teil, in dem die E?{z‘eugung der Schallwellen und die Verarbeitung der Empfangs-
signale nach dem Mischen der hochfrequenten Ausgangs- und Empfangssignale
dargestellt ist. Tab.3.2 gibt einen Uberblick iiber die wichtigsten technischen Daten

des RADAR-RASS-Systems.
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Radar

Radar-Typ FM-CW mit getrennter Sende- und Empfangsantenne

Antennen-Typ Steuerbares Phasenarray mit 4*4 Elementen

Antennengrofe 1.6m *1.6m

Leistung SOwW

Mittenfrequenz 1235 MHz

Bandbreite 2MHz (entsprechend der Hohenauflosung einstellbar)

Modulationsfrequenz 100 Hz (entsprechend der Nyquist-Geschwindigkeit
einstellbar)

Schallquelle

Leistung ow

Bandbreite 100 Hz = Modulationsfrequenz

Mittenfrequenz Einstellbar auf fg[Hz] = 165.05 ﬂ/-'f[K] , wobei f

die Schallfrequenz und T die mittlere Temperatur ist.

Tab.3.2: Systemparameter des RADAR-RASS.

Der Radarsender wird im FM—CW (Frequency Modulated-Continous Wave)
Mode betrieben, d. h., er arbeitet kontinuierlich und wird frequenzmoduliert, um eine
Hohenzuordnung der Empfangssignale zu ermdglichen. Die Mittenfrequenz liegt bei
1235 MHz, was einer Wellenldnge A.=0.24 m entspricht. Die sdgezahnformige Fre-
quenzmodulation bewirkt, daB die Frequenz des Streusignals gegeniiber der des
Sendesignals proportional zur Entfernung des Streuvolumens verschoben ist und
somit zur Entfernungsbestimmung benutzt werden kann. Der Dauerstrichbetrieb
erfordert eine separate Sende- und Empfangsantenne. Anstatt die Antennen zu
schwenken, um verschiedene Strahlrichtungen einstellen zu kodnnen, 1dBt sich die
Strahlschwenkung mittels Phasenschaltern vornehmen. Die Abstrahlung bzw. der
Empfang der Radarsignale erfolgt mit einem Satz von 4*4 Hornstrahlern. Im HF-
Mischer werden das hochfrequente Sende- und Empfangssignal miteinander multipli-
ziert. Das resultierende Mischsignal enthdlt die Differenzfrequenzen beider Signale
und liegt daher im niederfrequenten Bereich.

Der akustische.Signalgenerator emittiert im Dauerstrichbetrieb ein Spektrum,
bestehend aus 8 bzw. 16 Linien, dessen Bandbreite der Modulationsfrequenz des
Radarsendesignals entspricht. Der Phasenschalter fiir das Schallsignal wird so ein-

gestellt, daB die Abstrahlrichtung der Schallwellen stets parallel zur Emissions-
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richtung der Radarsignale ist. Die Mittenfrequenz des Schallinienspektrums wird so
gewihlt, daB sie moglichst nahe bei der vermuteten Bragg-Frequenz liegt, da nur
diejenigen Schallfrequenzen zum Radarecho beitragen, die die Bragg-Bedingung

erfiillen. Die Bragg-Bedingung fiir Riickstreuung lautet

kg = 2k (3.26)

e

wobei kg die Bragg-Wellenzahl der Schallwellen und k. die Wellenzahl der Radar-
strahlung ist. Mit der Dispersionsgleichung fiir Schallwellen ergibt sich daraus fol-

gende Beziehung zwischen der Schallgeschwindigkeit c,,, und der Bragg-Frequenz fy:

Cm ~—

;:—: = 2ni—z = 0.5 %, fp . (3.27)
Lift sich die Bragg-Frequenz aus dem Frequenzspektrum der Echosignale ableiten,
kann mit Gleichung (3.27) direkt die Schallgeschwindigkeit c,, bestimmt werden.
Die gemessene Schallgeschwindigkeit c,, ist dabei die Summe aus der Schallge-
schwindigkeit cg in Luft und der Windgeschwindigkeit v, in Richtung des Radar-
strahles, d.h.

(3.28)

Theoretische Untersuchungen des RASS-Verfahrens ( Peters et al. 1983) haben
gezeigt, dafl bei Aussendung eines kontinuierlichen, sinusformigen Schallsignals die
Echofrequenzverschiebung exakt gleich der Schallfrequenz ist. Dies bedeutet, daB
die dopplerverschobenen Clear-Air-Signale und die RASS-Signale im Frequenzraum
deutlich voneinander getrennt sind. Daher ist es mdglich, die Clear-Air- und die
RASS-Signale durch Tiefpaf3- bzw. HochpaBfilterung voneinander zu separieren. Wie
in Abb. 3.5 dargestellt, wird das Signal nach Verstdrkung und Passieren eines Kamm-
Kerb-Filters, der zur Unterdriickung von bodennahen Festechos dient, in einen Clear-
Air- und RASS-Teil aufgespalten. Die hochpaBgefilterten RASS-Signale werden durch
Mischen mit der akustischen Mittenfrequenz in einen bei 0 beginnenden Frequenz-
bereich transformiert, um bei der nachfolgenden Digitalisierung mit einer geringeren
Abtastrate arbeiten zu konnen. Die RASS-Signale sowie die tiefpaBgefilterten Clear-
Air-Signale werden jeweils mit einem 12-Bit-Analog-Digital-Wandler (ADC) digita-
lisiert und schlieBlichajn Echtzeit von einem Signalprozessor mittels einer FFT (Fast
Fourier Transformation)-Routine in Frequenzspektren transformiert. Aus der
Dopplerverschiebung der Clear-Air-Signale 148t sich direkt die Komponente der
Windgeschwindigkeit v,. in Strahlrichtung ableiten. Fiir die RASS-Echosignalspektren
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Abb. 3.6: Frequenzspektrum eines RASS-Empfangssignals (nach Peters et al. 1988).

Das emittierte Schallspektrum besteht aus 8 Linien.

ergibt sich ein Bild, wie es exemplarisch in Abb. 3.6 dargestellt ist ( Peters et al. 1988).
Man erkennt deutlich, wie die Echosignale aus verschiedenen Hohenstufen aufgrund
der Sdgezahnmodulation der Radarsignale voneinander getrennt sind. Die Echosignale
sind jeweils um ganzzahlige Vielfache der Modulationsfrequenz gruppiert. Da die
Frequenzverschiebung der Echosignale gleich der Schallfrequenz ist, tauchen die
Linienspektren des emittierten Schallsignals im Frequenzspektrum des Empfangs-
signals wieder auf, und zwar jeweils fiir jede Hohenstufe. Die Intensitit der Linien
hdngt davon ab, wie nah die zugehorige Schallfrequenz bei der Bragg-Frequenz liegt.
Aufgrund von turbulenten Temperatur- und Windgeschwindigkeitsschwankungen
innerhalb des MefBvolumens bzw. des Mefintervalls kommt es zu Schwankungen
der Bragg-Frequenz. Immer dann, wenn die momentane Bragg-Frequenz mit der
Frequenz einer der Schallinien iibereinstimmt, kommt es zur Riickstreuung der
Radarstrahlung. Da die Temperatur- und Windgeschwindigkeitsfluktuationen im
allgemeinen gauB3formig um einen Mittelwert verteilt sind, sollte sich diese Vertei-
lung auch in der Intensitdtsverteilung der Echosignalspektren widerspiegeln. Durch
Anpassung einer Gaufiverteilung an die Echosignalintensititen 148t sich daher fiir
jede Hohenstufe die mittlere Bragg-Frequenz bestimmen. Mittels Gleichung (3.27)

wird daraus in Echtzeit die Schallgeschwindigkeit c,, berechnet und aufgezeichnet.
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tungen die Komponenten der Windgeschwindigkeit und die Schallgeschwindigkeit
it einer zufriedenstellenden Genauigkeit zu ermitteln. Im RASS-Betrieb 148t sich
her, wie in Gl.(3.28) angegeben, lediglich die Summe aus Schallgeschwindigkeit
;ﬁld Radialgeschwindigkeit messen.

Die Echosignale werden mit einer Abtastrate von 6400 Hz digitalisiert, und
_‘.ﬁachfolgend werden jeweils 2048 Datenpunkte des digitalisierten Signals fourier-
transformiert. Die Mefirate der Echosignalspektren und damit der Schallgeschwindig-
keit c,, betrdgt also ca. 3Hz. Um eine verlédfiliche Bestimmung der Bragg-Frequenz
zu gewidhrleisten, muB} das Signal-zu-Rausch-Verhidltnis so grof} sein, daB sich die
Echosignallinien im Frequenzspektrum aus dem Untergrundrauschen signifikant
herausheben. Durch Mittelung iiber 30 Spektren, was einer Zeitauflosung von 10s
entspricht, wird dies im allgemeinen erreicht.

Die Hohenauflosung AR des RADAR-RASS-Systems kann durch Variation der

Modulationsbandbreite Bysoq gemdn

C
AR = i (3.29)

2 BMmod

eingestellt werden. Bei einer zeitlichen Auflosung von 10s haben sich rdumliche
Auflosungen von 25 bis 75m als sinnvoll erwiesen. Der MeBbereich des RADAR-RASS-
Systems beginnt in der Hohe AR. Die maximale MeBhohe ist durch die Verdriftung
der Schallwellen mit dem Horizontalwind beschriankt. Die Schallquelle ist auf einem
Wagen montiert, der um die Radarantennen herum bewegt werden kann. Der Radial-
abstand der Schallquelle zu den Radarantennen laft sich von ca. 2m bis etwa 6m
variieren. So kann man die Schallquelle in Abhingigkeit von Windgeschwindigkeit
und -richtung derart positionieren, daB ein moglichst groBer vertikaler MeBbereich
abgedeckt wird. Je nach Windgeschwindigkeit lassen sich mit dem RADAR-RASS-
System maximale MeBhshen von 700 bis 1000 m erreichen ( Bauer 1992).
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serdampffliisse zwischen etwa 400 und 700 bis 1000 m gemessen werden kdnnen.
Es wird also der mittlere und obere Bereich einer typischen, konvektiven Grenz-
schicht abgedeckt. Die unterste MeBhohe des DIALs ist nicht prinzipiell auf 400 m
festgelegt, sondern durch den derzeitigen Aufbau des Empfangsteils des DIALs
bedingt. Durch eine Modifizierung des Empfangsteils (Verringerung des Abstandes
Teleskop - Laserstrahl, VergrdBerung des Dynamikbereichs des Detektors) lieBle
sich der Wasserdampfgehalt auch in Héhen unterhalb von 400 m bestimmen. Somit
sind Messungen des Wasserdampfflusses auch in der unteren Grenzschicht prinzi-
piell moglich.

Eine weitere Konsequenz aus dem RASS-Betrieb ist, daB nicht die Vertikal-
geschwindigkeit sondern die Schallgeschwindigkeit c,,, gemessen wird, welche die
Summe aus der eigentlichen Schallgeschwindigkeit ¢ und dem Vertikalwind w ist

(siehe GI.(3.28)):

Cm = Cg + W . (4.1)

Dennoch 1aBt sich, wie im folgenden gezeigt wird, aus der Kovarianz von Wasser-
dampfdichte und Schallgeschwindigkeit c,,, der turbulente WasserdampffluB ablei-

ten. Die Kovarianz c p., 148t sich schreiben als

CmPw = (Cs+W')pl, = cgpw + Wol, . (4.2)

CinPw ist also die Summe aus dem gesuchten turbulenten WasserdampffluB3 w_p:,
und der Kovarianz aus Schallgeschwindigkeit ¢, und Wasserdampfdichte p,,. Die
Schallgeschwindigkeit in Luft cg hdngt von der Temperatur und der Feuchte ab.
GemdB Harris (1971) gilt folgende Beziehung

R., 1/2
cs = {Rg YdT{1+0.326prT} } s (4.3)

wobei Ry und R, die Gaskonstanten fiir trockene Luft bzw. Wasserdampf sind, v4
das Verhéltnis der spezifischen Warmen fiir trockene Luft ist und p, p,, und T Luft-
druck, absolute Feuchte und Trockentemperatur sind. Die Fluktuationen der Schall-

geschwindigkeit cg lassen sich somit schreiben als

cy = T + Pw (4.4)

Der EinfluB von Druckschwankungen auf c ist vernachlédssigbar klein. Nach Berech-
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nung der Ableitungen anhand von Gl. (4.3) ergibt sich fiir die Schallgeschwindigkeit-

Feuchte-Kovarianz:

<. R,Ss T
Cspw = 0.5 _fs To,, + 0.16—_;———?3, (4.5)

mit den zeitlichen Mittelwerten ,, T und P.

Da zur Bestimmung des Wasserdampfflusses Messungen der Wasserdampf-
dichte benutzt werden, kommt es aufgrund von Fluktuationen der Luftdichte zu
einem systematischen Fehler ( Webb et al. 1980). Dies ldBt sich wie folgt verstehen:
Ein Luftpaket, welches wirmer als seine Umgebung ist, steigt aufgrund seines Auf-
triebes auf, wihrend gleichzeitig ein Luftpaket, welches kilter als die Umgebungs-
luft ist, absteigt. Dies ist ein elementarer, turbulent-konvektiver ProzeB, der in
diesem Fall mit einem positiven turbulenten WirmefluB verbunden ist. Da kalte Luft
schwerer als warme ist, ist bei diesem turbulenten Austausch die Massenerhaltung
nicht gewidhrleistet. Zur Massenerhaltung ist es daher notwendig, daB ein konstan-
ter, nach oben gerichteter Vertikalwind vorhanden ist. Dieser mittlere Vertikalwind
ist zwar sehr klein, dennoch fiihrt er zu einem meist nicht vernachlédssigbaren, zu-
sdtzlichen vertikalen WasserdampffluB, welcher proportional zum fiihlbaren Wirme-
fluB w'T' ist. Wie von Webb et al. (1980) beschrieben, muBl der gemessene Wasser-

dampffluBl w'pl, wie folgt korrigiert werden:
W'p'wco”_ = (1+—:)(W'p'w+?w"r') . (4.6)

Dabei sind My und M,, die Molekulargewichte von trockener Luft und Wasserdampf,
Pa die mittlere Dichte von trockener Luft und w'T der fiihlbare WirmefluB. Ein-

setzen von Gl. (4.2) in Gl.(4.6) unter Beachtung von Gl.(4.5) liefert

L pV"corr -

Mg P = —— . RS T — P, —
1+— =Ry T)( Cppiw— 0.5 —=Tp,, — 0.16 Z o+ == wT ). (4.7)
( M. P d )( Pw T Pw 5 Pw T )

1 2 3 4

Zur korrekten Bestimmung des Wasserdampfflusses aus der Kovarianz zwischen
Schallgeschwindigkeit c,, und Wasserdampfdichte p,, miissen also 4 Korrektur-

terme angebracht werden. Korrekturterm 1 und 3 konnen aus den DIAL und RA-
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DAR-RASS-Messungen abgeleitet werden. Den mittleren Wasserdampfgehalt p
und die Feuchtevarianz ;,,2— liefert die DIAL-Messung, und die mittlere Schallge-
schwindigkeit ¢ ergibt sich aus den RADAR-RASS-Daten, da fiir einen hinreichend
langen Mittelungszeitraum w~ 0O ist, und daher T, ~ T, gilt. Somit 148t sich an-
hand von GI. (4.3) auch die mittlere Temperatur T aus der RASS-Messung ablei-
ten. Der mittlere Luftdruck p, der zur Bestimmung von Term 1 und 3 ebenfalls
gebraucht wird, kann aus Zusatzmessungen abgeleitet werden, z.B. aus Radioson-
denaufstiegen, die parallel zu den DIAL-RASS-Messungen durchgefiihrt werden,
oder aus Bodendruckmessungen. Sind solche Zusatzmessungen nicht vorhanden,
kann der Luftdruck in der jeweiligen MeBhGhe auch aus dem Klimamittel des Bo-
dendrucks berechnet werden, ohne daB ein nennenswerter Fehler bei der Bestimmung
des Wasserdampfflusses gemacht wird. Die Feuchte-Temperatur-Kovarianz m (in
Korrekturterm 2) sowie der filhlbare WarmefluB w'T (in Korrekturterm 4) lassen
sich aus der DIAL-RASS-Messung nicht bestimmen. Ihre GroBenordnung in Ab-
hingigkeit von der MeBhohe kann jedoch mit Hilfe von Ahnlichkeitsbeziehungen
fiir die durchmischte Grenzschicht abgeschdtzt werden. Eine von Lenschow et al
(1980) entwickelte Ahnlichkeitsbeziehung fiir die Feuchte-Temperatur-Kovarianz

lautet

z )—2/3( z ) (W'T.)o (wop'“')° . (4.8)

z ist die Hohe iiber Grund, z; die Grenzschichthdhe, (;V'—T')o der fiihlbare Warme-
fluB am Boden und (m)o der BodenwasserdampffiuB. Die konvektive Geschwin-
digkeit w,, eine in der Ahnlichkeitstheorie der durchmischten Grenzschicht oft ver-
wendete SkalierungsgroBe, ist ein MaB fiir die Stdrke der Konvektion. w, 148t sich
wie folgt durch die Erdbeschleunigung g, die virtuelle Temperatur ?v, den Warme-

fluB w'T, und die GrenzschichthGhe z; ausdriicken:

) (4.9)

We = (% (W'T'V )o Zi
v

Der fiihlbare WirmefluB #ndert sich in einer konvektiven Grenzschicht im allge-
meinen linear mit dei Hohe zwischen seinem Bodenwert (w'T')o und dem Entrain-
ment-Wirmeflufl (w'T')Zi an der Oberkante der Grenzschicht (Deardorff 1974). Es

148t sich also schreiben:
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(WwT) = (WwT), (1+(Q—1)%) : (4.10)

1

mit Q= (—W-T—)ﬂ ) (4.11)

Ein typischer Wert des Verhiltnisses aus Entrainment- und Bodenwirmefluf$ in
einer konvektiven Grenzschicht ist Q ~ - 0.2 (Stull 1976). Wie in Kapitel 2.3 gezeigt,
verlduft das Vertikalprofil des Wasserdampfflusses in einer wolkenfreien, konvek-
tiven Grenzschicht ebenfalls anndhernd linear, d. h., fiir die Héhenabhingigkeit des

Wasserdampfflusses ergibt sich analog zum WirmefluB

W = (W), (1+ (s—1)-§) : (4.12)
mit S = g;—_p_y—)i’* . (4.13)
(W)

Der relative Fehler, der bei der Bestimmung des Wasserdampfflusses durch Nicht-
beriicksichtigung von Term 2 und 4 aus Gl.(4.7) hervorgerufen wird, kann also

abgeschdtzt werden zu

&w.p-‘” M Pw T -P_-w'—. Es ah — z
= - (1 R T) (3T 05 TR )/{(Wh (14 (s -0 7))

-]

o (ke /() (105 -0 )

T “z z; W, i
MuBe Ty {B e, 2
~ (HMwﬁ RdT){_f (m)oﬁ 1.2 zl)
09 (Ryva) P g2 228 (1-22) T (W)} /(1+(s-1) ).
Zy i
5 (4.14)

Dabei wird bei der letzten Umformung in Gl.(4.14) angenommen, daf} (W'TV)ON
(w'T')o. In Tab.4.1 sind Werte des relativen Fehlers Aw'p,, / w'p,, in Abhdngigkeit

von der Hohe z und dem Verhidltnis S von Entrainment- zu BodenwasserdampffluB
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aufgelistet. Dabei wird der Hdhenbereich beriicksichtigt, der giinstigstenfalls vom
DIAL-RASS-System in seinem derzeitigen Aufbau erfaBt werden kann, also 400 bis
1000 m. Mit den 3 Werten S=0, 1, 2 wird die gesamte Bandbreite der bisher in einer
konvektiven Grenzschicht gemessenen Verhiltnisse aus Entrainment- und Boden-
wasserdampfflul abgedeckt (Stull 1988b). Fiir die iibrigen Variablen in GIl. (4.14)
werden Werte eingesetzt, die man typischerweise in einer sommerlichen, konvektiven
Grenzschicht iiber Land in den mittleren Breiten findet. Die in Tab. 4.1 angegebenen
Werte des relativen, systematischen Fehlers des Wasserdampfflusses wurden mit
z; =1200 m, T=288K, einer mittleren Feuchte von p,, =10 g/m3, einem mittleren
Luftdruck von p =1013 hPa, sowie einem Bodenwarmefluf3 (ﬁ)o=0.12 ms™'K und
einem Bodenwasserdampfflufl von (m)o= 0.12 gm™%s™! berechnet. Das Verhiltnis

der Bodenfliisse entspricht einem Bowen-Verhiltnis von etwa 0.5, wie es typischer-

S e 1)
z [m]
S=0 S=1 S=2
400 1.8 1.2 0.9
500 0.6 0.3 0.2
600 2.8 1.4 0.9
700 5.3 2.2 1.4
800 8.4 2.8 1.7
900 13.0 3.2 1.9
1000 21.6 3.6 2.0

Tab. 4.1: Relativer Fehler des Wasserdampfflusses in % bei Nichtberiicksichti-
gung der Korrekturterme 2 und 4 aus GI.(4.7).

weise tagsiiber im Sommer iiber grasbewachsenem und bewaldetem Boden gefunden
wird ( Oke 1978 a). Wie aus Tab. 4.1 ersichtlich, ist der systematische Fehler aufgrund
der Nichtberiicksichtigung der Terme 2 und 4 aus Gl. (4.7) filir den gesamten Mef-
bereich des DIAL-RASS-Systems gering. Im Falle S=0 erreicht der relative Fehler
in der oberen Grenzschicht zwar Werte bis zu 21.6 %, dies ist jedoch darauf zuriick-
zufiihren, daB der absolute WasserdampffluB3 im obersten Teil der Grenzschicht sehr
klein ist, wenn kein Entrainment vorhanden ist. Fiir S=0 erhdlt man in 1000 m Hthe

mit den oben angegebenen Werten fiir die Grenzschichthche und den Bodenwasser-
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dampffluB einen absoluten WasserdampffluB von 0.02gm™2s7. Ein relativer Fehler
von 21.6% bedeutet daher einen absoluten systematischen Fehler bei der FluBbestim-
mung von ca. 0.004 gm'zs'i, was einem latenten WarmefluB von rund 10 W/m? ent-
spricht. Dies stellt einen Fehler dar, den man bei einer WasserdampffluBmessung
in Kauf nehmen kann. Fiir den mittleren Bereich der Grenzschicht bei S=0 und fiir
alle iibrigen in Tab. 4.1 betrachteten Fille liegt der relative systematische Fehler
unter 5%, was fiir WasserdampffluBmessungen ein akzeptabler Fehler ist. Der Ein-
fluB der Korrekturterme 2 und 4 aus GIl. (4.7) l4Bt sich daher vernachldssigen. Der
latente WarmefluB Ej_,, kann somit aus den DIAL- und RADAR-RASS-Daten wie

folgt bestimmt werden:

ML o, P
Epac= Luw Wpiyoor ~ Ly (1+—"2 Ry T )( crapiy — 0.16 0z

Rw T
M. P )

(4.15)

=1

Dabei bezeichnet L, die spezifische Verdampfungswarme fiir Wasser.

4.2 Indirekte Methoden zur WasserdampffluBbestimmung

Wie in Kap.2.4 erldutert, hat die Benutzung der Eddy-Correlation-Methode
den Nachteil, dafl lange Mittelungszeiten erforderlich sind, um zu représentativen
WasserdampffluBwerten zu kommen. Eine Alternative, den WasserdampffluB} in der
konvektiven Grenzschicht aus den DIAL- und RADAR-RASS-Daten zu bestimmen,
ist die Anwendung indirekter Methoden. Dazu bietet sich zum einen die Kontinuitats-
gleichung des Wasserdampfes an. Die Integration von Gl.(2.18) zwischen dem Boden

{z=0) und einer Hohe z in der Grenzschicht liefert

Pw

_ - 8 %

w'pl(z) - (w'p'w>o = al'.

z
(Pf+Pw) z—u—f Pwd dez‘. (4.16)
Der Einfachheit halber werden die Windgeschwindigkeit U und der Vertikalgradient
der Feuchte 9p,,/0z als hohenkonstant angenommen. Dies ist in einer konvektiven
Grenzschicht in guter N#herung erfiillt. Aus der Inkompressibilitdtsbedingung
(Gl.2.15) folgt

aw du  dv
az = ax b ay ) (4‘.17)
und damit w(z) = - {___au +—av } -z, da w(0)=0. (4.18)
oX oy
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Unter der Annahme, dafB die Divergenz der Horizontalgeschwindigkeit {du/dx+
3v/9y} in der Grenzschicht hohenkonstant ist, erhdlt man fiir den WasserdampffluB

in der Hohe z

S _ w(z) 3pw }

d d
onlz) = (whol ) - — < Pp+pw> + U — <P+ (4.19)
welz) = (wei), Z{at PetPwo + U <P 2 oz

1 z
wobei (.0 = — f dz' die rdumliche Mittelung zwischen dem Boden
Z Vo

und der Hohe z bezeichnet.

3/3t< py»> sowie der Vertikalgradient der Feuchte lassen sich aus den DIAL-Daten
bestimmen. Sind die Anderung des Fliissigwassergehaltes 3/3t< pg>, die horizontale
Advektion der Feuchte u 3/9x { P, >, die Vertikalgeschwindigkeit w(z), sowie der
BodenwasserdampffluBl (w‘_p'w)o durch Zusatzmessungen bekannt oder lassen sich
diese GroBen geniigend gut abschédtzen, so kann man mittels Gl.(4.19) den Wasser-
dampffluB in der Hohe z bestimmen. Da das Vertikalprofil des Wasserdampfflusses
in einer konvektiven Grenzschicht anndhernd linear verldauft (siehe Kap.2.3), erhilt
man damit auch eine gute Abschidtzung des WasserdampffluBprofils zwischen dem
Boden und der Hohe z in der Grenzschicht.

Eine weitere Moglichkeit, Informationen iiber den WasserdampffluB in der
Grenzschicht zu bekommen, bietet die Messung der Anderung der Grenzschichthohe.
Durch Entrainment kommt es zu einem Anwachsen der Grenzschicht. Gleichzeitig
ist mit der Einmischung von trockenen Luftmassen aus der Troposphdre ein positiver
Entrainment-Wasserdampfflufl verbunden. Die Anderung der Grenzschichththe und
der Entrainment-WasserdampffluB3 miissen folglich miteinander verkniipft sein. Bei
der Ableitung des Zusammenhangs wird im wesentlichen den Ausfiihrungen von
Stull (1988 c) gefolgt.

Da die Luftdichte in der Grenzschicht in erster Naherung als konstant ange-
sehen werden kann, ist neben der Massen- auch die Volumenerhaltung gewédhrleistet.
Die Anderung des Volumens einer Luftsiule mit der Grundfliche A in der Grenz-

schicht muB also gleich dem Netto-Volumenstrom E in diese Luftsdule sein, also

dZi
=F . (4.20)

dt

A

F

Ein Volumenstrom in die Grenzschicht-Luftsdule tritt an der Oberkante der Grenz-

schicht durch Entrainment und in der Grenzschicht durch Horizontalkonvergenz
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auf. Der Netto-Volumenstrom E l4Bt sich also schreiben als

E=w,A - f ff dxdde- (4.21)

Einsetzen von Gl.(4.17) ergibt

Zi
E=weA+fff %}-dzdxdy=weA+w(zi)A. (4.22)
o]

W, ist die Entrainment-Geschwindigkeit. Da Entrainment nur in einer Richtung statt-
findet, namlich von der freien Troposphire in die Grenzschicht, wird w, per Defi-
nition stets als positive GroBle behandelt. Ein nach unten gerichteter Vertikalwind
hat degegen ein negatives Vorzeichen, da die z-Achse vom Erdboden nach oben

positiv gerechnet wird. Einsetzen von Gl.{4.22) in G1.(4.20) liefert

dz;
dt

= wg + w(zy) . (4.23)

Die totale Anderung der Grenzschichthdhe ist also gleich der Summe aus Entrain-
ment-Geschwindigkeit und Vertikalwind an der Oberkante der Grenzschicht. Der
Entrainment-WasserdampffluB 148t sich als Produkt aus der Entrainment-Geschwin-
digkeit und der Feuchtedifferenz zwischen der Grenzschicht und der freien Tropo-

sphédre schreiben, also

(Wolw )z, = We {<Fwds = Pulzi) } = We 350, - (4.24)
< §W>Zi ist der iiber die gesamte Grenzschicht gemittelte Wasserdampfgehalt, und
pwlzi) bezeichnet den Wasserdampfgehalt in der freien Troposphire unmittelbar
oberhalb der Grenzschicht. Die Kombination von Gl. (4.23) und (4.24) liefert
schlie3lich

0z,

0X

(wpw) = {— + u(z;) - W(zi)} SPw - (4.25)
Die Hohe der Grenzschicht z; sowie ihre lokale zeitliche Anderung 97;/9t lassen
sich aus der zeitlichen und raumlichen Verteilung des Aerosolriickstreukoeffizienten
Ba(z,t) ermitteln, welche sich wiederum aus den Offline-Riickstreusignalen des DIALs
berechnen 1dBt. Die Feuchtedifferenz §p,, zwischen Grenzschicht und freier Tropo-
sphire kann ebenfalls aus den DIAL-Daten bestimmt werden. Der Vertikalwind Vv(zi)

und der Advektionsterm u(z;) 9z;/9x miissen durch Zusatzmessungen ermittelt oder
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aber abgeschidtzt werden. Ist zusdtzlich der BodenwasserdampffluB bekannt, so 1iBt
sich unter Annahme eines linearen WasserdampffluBprofils der WasserdampffluB in

der Grenzschicht wie folgt bestimmen:

Wow(@) = (Wol), + {Woulz) - (Wew)s ) — . (4.26)

i

Der Nachteil der beiden hier vorgestellten indirekten Methoden zur Bestim-

mung des WasserdampffluBprofils ist, dafl der Vertikalwind und die Advektionsterme
in GL.(4.19) und (4.25) schwer meBbare GriBen sind, die sich auch mit groflem
MeBaufwand oftmals nur ungenau bestimmen lassen. Man ist daher meist auf
Abschitzungen dieser GroBlen angewiesen. Diese beiden Verfahren sind daher nicht
als eigenstdndige MefBmethoden zu verstehen, sondern sollen dazu dienen, den

WasserdampffluB in der Grenzschicht abzuschétzen.

R N e
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5 Auswertung einer Grenzschicht-
messung

Aufgrund der Systemeigenschaften erscheint die Untersuchung von Wasserdampf-
fliissen mit DIAL und RADAR-RASS in einer konvektiven Grenzschicht am erfolgver-
sprechendsten. Es wurden daher an einigen Tagen im Juli 1991, an denen Hochdruck-
einfluBl vorherrschte und sich durch die kriftige Sonneneinstrahlung schnell eine
gut durchmischte Grenzschicht aufbaute, Simultanmessungen mit beiden Systemen
durchgefiihrt. DIAL und RADAR-RASS sind hochkomplexe MeBsysteme, und es hat
sich als schwierig erwiesen, beide Systeme unter den Bedingungen eines Feldexperi-
ments gleichzeitig tliber mehrere Stunden stabil zu halten. Die Auswertung der MeB-

daten hat gezeigt, daB nur in einem Fall die DIAL- und RADAR-RASS-Daten wihrend

eines mehrstiindigen, kontinuierlichen MeBzeitraumes in einer Qualitdt vorliegen,
die eine Bestimmung des Wasserdampfflusses erlaubt. An den iibrigen MeBtagen
war dies nur fiir relativ kurze Teilabschnitte der MeRdatenreihen der Fall, so daB3
aufgrund der kurzen Mittelungszeiten daraus keine repr'aisentativ-en FluBwerte abge-
leitet werden konnen. Im folgenden werden die Ergebnisse der Messung vom 10.
Juli '91 vorgestellt, die sich iiber 6 Stunden von ca. 10:30 bis 16:30 MEZ erstreckt.
Dabei werden die Auswertetechniken beschrieben und eine eingehende Fehleranalyse
der gemessenen WasserdampffluBwerte sowie eine Abschdtzung des Wasserdampf-

flusses mit zwei indirekten MeBmethoden vorgenommen.

51 MeBstandort und -aufbau

Die Simultanmessungen mit DIAL und RADAR-RASS wurden auf einem Militédr-
flugplatz bei Itzehoe im siidwestlichen Schleswig-Holstein durchgefiihrt. Das Ge-
lande ist in einem weiten Umkreis um den MeBstandort durchweg eben. In der
ndheren Umgebung ist der Boden vorwiegend mit kurzem Gras bewachsen. AufBler-
halb des Militdrgeldndes wird der Boden hauptsichlich landwirtschaftlich genutzt.
Die Felder sind durgih Knicks voneinander getrennt, und vereinzelt gibt es kleine
Waldstiicke. Das Geldnde in der Umgebung des MeB3standortes kann man zwar nicht
als homogen bezeichnen, aber groBraumig betrachtet sind Geldndestruktur und

-bewuchs relativ einheitlich.
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DIAL und RADAR-RASS waren in einem Abstand von etwa 15m nebeneinander
aufgestellt. Aufgrund ihres Horizontalabstandes und der unterschiedlichen Raum-
winkel, die vom DIAL und RADAR-RASS erfaBt werden, werden Wasserdampf und
Schallgeschwindigkeit nicht im selben Raumbereich gemessen. In Abb.5.1 sind die
MeBvolumina von DIAL und RADAR-RASS in Abhidngigkeit von der Hohe fiir einen
Horizontalabstand von 15 m eingezeichnet. Der Offnungswinkel des Laserstrahls ist

<£0.5mrad. Der Raumwinkel, der vom RADAR-RASS abgedeckt wird, ergibt sich aus

1000

800
= 600
©
2400

200 | DIAL: — ’~~ RADAR-RASS: -

6 < 0.5 mrad 0 = 85 mrad
0 1 |
-50 -25 0 25 50

Abstand [m ]

Abb.5.1: Mefvolumina von DIAL und RADAR-RASS in Abhingigkeit von der Hohe. ©
bezeichnet den Raumwinkel der vom DIAL bzw. RADAR-RASS erfafBt wird.

der Faltung der Antennencharakteristika der Schallquelle, der Radar-Sendeantenne
und der Empfangsantenne, und betridgt ca. 85 mrad. Die einzelnen Antennencharakte-
ristika und damit auch ihre Faltung werden als gauB3formig angenommen. Derjenige
Raumwinkel, unter dem die empfangene Signalleistung auf 1/e der maximalen Emp-
fangsleistung abgesunken ist, wird als Begrenzung des MeBvolumens des RADAR-
RASS-Systems festgelegt (Bauer 1992). Anhand Abb. 5.1 erkennt man, daB3 in dem mit
dem DIAL-RASS-System zuginglichen Hohenbereich zwischen 400 und maximal
1000 m die Merolumi%a von DIAL und RADAR-RASS zwar liberlappen, ihre horizon-
tale Erstreckung jedoch deutlich verschieden ist. Die RADAR-RASS-Signale stammen
je nach MeBhohe aus einem Bereich mit einer horizontalen Ausdehnung von 34 bis

85 m, wihrend das DIAL-MeBvolumen einen Durchmesser von <0.5m hat. Der Ab-
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stand der Schwerpunkte der beiden MeBvolumina ist gleich dem Abstand der MeB-
systeme am Boden, also 15m. Die Vertikalausdehnung der Mefzellen fiir Wasser-
dampf und Schallgeschwindigkeit ist durch die mit dem DIAL-RASS-System maximal
erreichbare Vertikalauflssung von 75m gegeben (Kap.3.1.3).

Die Ausdehnung der MeBzellen sowie ihr Abstand zueinander schranken das
Spektrum der turbulenten Wirbel ein, die mit dem DIAL-RASS-System korrekt erfafit
werden kdnnen. Kohsiek (1984) hat den EinfluB des Abstandes zwischen Temperatur-
und Feuchtesensor auf das Kospektrum von Temperatur und Feuchte in der Boden-
schicht untersucht. Das zentrale Ergebnis dieser Untersuchung ist, da das Kospek-

trum bei einem Sensorabstand § fiir Wellenzahlen

0.3
k < = (5.1)

unverfdlscht bleibt, wihrend bei groBeren Wellenzahlen zu geringe spektrale Dichten
gemessen werden. Da turbulente Strukturen, die in der Gréfenordnung des Sensor-
abstandes § liegen, prinzipiell nicht korrekt erfaBt werden kdnnen, kann man an-
nehmen, daf der EinfluB des Sensorabstandes auf das gemessene Kospektrum auch
fiir andere meteorologische GroBen #hnlich ist. Kohsieks Ergebnis sollte daher auf
das Kospektrum zwischen Vertikalwind und Feuchte in der konvektiven Grenzschicht
libertragbar sein. Flir einen Abstand der MeBvolumina von §=15m erhdlt man die
Einschrankung, daB nur Wirbel mit einer Wellenldnge A52300m vom DIAL-RASS-

System korrekt erfaBt werden.

Eine Untersuchung iiber den EinfluB der vertikalen Erstreckung des MefB-
volumens auf Messungen von Skalarfliissen ist von Kristensen und Fitzjarrald (1984)
unternommen worden. Demnach bleibt das Kospektrum von Vertikalwind und einer

skalaren Grof3le unbeeinflu3t, wenn

k-AR =1 . (5.2)

Dabei bezeichnet AR die vertikale Ausdehnung des MeBvolumens. Mit AR=75m
ergibt sich als Kriterium flir eine unverfidlschte Messung des Kospektrums, daB
AAr2450m sein mufl. Dabei ist der Effekt der horizontalen Mittelung bei der
Schallgeschwindigkeitsmessung durch das RADAR-RASS nicht beriicksichtigt. Da der
Durchmesser des Mef3volumens des RADAR-RASS in der mittleren Grenzschicht bei
etwa 50 m liegt, wird der EinfluB auf das Kospektrum vermutlich dhnlich wie fiir
die Vertikalmittelung sein.

Die Zeitauflosung des DIAL-RASS-Systems betrédgt 60s. Unter Annahme der
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Giiltigkeit von Taylors Hypothese liegt somit die kleinste Wellenlinge Amine die
vom MeBsystem noch erfaBt wird, bei
A [ml=-——=
min L = u- 120 ’ (5.3)

fry

wobei u die horizontale Windgeschwindigkeit in m/s und fny die Nyquistfrequenz
ist. Fiir u= 3m/s ist Xp;,=360m, d. h., die aufgrund der vorgegebenen Zeitauf-
16sung kleinsten noch aufgelosten Wirbel liegen in der GriBe der oben angegebenen
Grenzwellenldngen, die sich aus der Geometrie des MeBaufbaus ergeben, und werden
daher noch korrekt erfaBt. Eine Windgeschwindigkeit von u=3m/s wird in der
mittleren Grenzschicht praktisch immer erreicht oder iiberschritten. Im vorliegenden
Fall lag die mittlere Windgeschwindigkeit bei ca. 4 m/s (Abb.5.5). Es 148t sich also
festhalten, daB die GroBe der MeBzellen und die Geometrie des MeBaufbaues kom-
patibel mit der zeitlichen Auflosung des DIAL-RASS-Systems sind.

Parallel zu den DIAL- und RADAR-RASS-Messungen wurden Temperatur, Luft-
druck und Feuchte in 2m Hohe und Windgeschwindigkeit und -richtung in 10m
Hohe gemessen. Zusé&tzlich wurde etwa in der Mitte des MeBzeitraumes eine Radio-

sonde am Mefistandort gestartet.

5.2 Wetterlage

Zur Illustration der Wetterlage wahrend der Messung sind in Abb.5.2 und Abb.5.3
die Bodenwetterkarte bzw. die 850 hPa-Karte vom 10.7. 91, 13:00 MEZ, dargestellt. In
der Bodenkarte erkennt man ein Hochdruckgebiet iiber Norddeutschland mit Schwer-
punkt iiber dem siiddstlichen Niedersachsen. Quer liber Siiddeutschland entlang des
Mains verlduft eine Luftmassengrenze, welche die nach Norddeutschland eingeflos-
sene kiihlere Meeresluft von der schwiil-warmen Subtropikluft iiber Siiddeutschland
trennt. Der MeB3standort bei Itzehoe befindet sich nordlich der Ost-West-Achse des
Hochs iiber Norddeutschland und liegt daher in einer schwachen Westwindstromung.
Uber die groBraumige Wetterlage in Mitteleuropa gibt die 850 hPa-Karte in Abb.5.3
Auskunft. Uber dem westlichen Mitteleuropa hat sich ein kriftiger Hohenhochkeil
ausgebildet, dessen Achse von Ostfrankreich nordwirts iiber die Nordsee bis nach
Norwegen gerichtet xst Verbunden mit dem Druckanstieg an dessen Vorderseite
kommt es zu groBrdumigem Absinken iiber Deutschland. Gleichzeitig flieBt mit

einer westnordwestlichen Stromung trockene Luft in den Norden Deutschlands ein.
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Abb.5.2: Bodenwetterkarte vom 10.7.91, 13:00 MEZ (aus Berliner Wetterkarte,
10. 7. 1991). Der Abstand der Isobaren betrigt 1 hPa.

Die Advektion trockener Luft und das Absinken fiihren zu einer Austrocknung der
Luftschicht im 850 hPa-Niveau und schlieBlich zur Auflosung der Wolken, die sich
in Norddeutschland in der maritimen Luft gebildet hatten. Den EinfluBRbereich trok-
kener Luft erkennt man in der 850 hPa-Karte anhand der sehr niedrigen Taupunk-
te iiber Norddeutschland, den Beneluxldandern, Teilen Englands und Zentralfrankreich.
Dies wird auch durch den Radiosondenaufstieg bestidtigt, der am MeBstandort um
13:32 MEZ vorgenommen wurde. Das von der Radiosonde gemessene Feuchteprofil
zeigt eine sehr trockerrl;g Schicht zwischen etwa 1600 und 2000 m Hoche, in der die
absolute Feuchte bei ca‘l. 1.5g/m3 liegt (Abb.5.5).

In Abb.5.4 ist das entfernungskorrigierte Riickstreusignal des Offline-Lasers

Poer R? in Abhidngigkeit von Zeit und Hohe fiir den gesamten 6-stiindigen Mefzeit-
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Abb.5.3: 850 hPa-Karte fiir Europa vom 10.7.91, 13:00 MEZ (Ausschnitt aus der
850 hPa-Karte des Deutschen Wetterdienstes).

raum zwischen ca. 10:30 und 16:30 MEZ dargestellt. Damit erhilt man einen Uberblick
iiber die meteorologische Situation am MeBort, insbesondere iiber die Entwicklung
der Grenzschicht. Rote Farbtone repridsentieren eine kriftige Riickstreuung des
Lasersignals, wihrend griine und blaue Farbtone schwiéchere Riickstreusignale dar-
stellen. Zur erneuten Abstimmung des Online-Lasers auf das Maximum der Wasser-
dampfabsorptionslinie wurde das DIAL-System gegen 13:40 MEZ und zwischen 15:40
und 16:00 MEZ ausgeschaltet. Die Unterbrechung der Messung ist in Abb.5.4 an
den beiden vertikalen, dunkelblauen Balken zu erkennen. Aufgrund von Flugbetrieb
im MeBbereich deér. Laser mufite das DIAL-System aus Sicherheitsgriinden auBlerdem
zweimal kurz abgeschaltet werden (gegen ca. 14:20 und 16:20 MEZ). Die Oberkante
der Grenzschicht 18t sich gut erkennen. Sie befindet sich dort, wo die Rlickstreu-

intensitdt krdftig abnimmt. Die freie Troposphidre enthdlt deutlich weniger Aerosol
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Abb. 5.4 : Entfernungskorrigiertes Offline-LIDAR-Signal (bel. Einheiten, logarithmischer MaBstab).
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als die Grenzschicht, so daB auch die Intensitit der von dort riickgestreuten Laser-
signale geringer ist. Cumuluswolken, die iiber das DIAL-System hinwegziehen, sind
als dunkelrote Flecken hoher Riickstreuintensitit zu erkennen. Sie bilden sich an
der Oberkante von kraftigen Aufwindschlduchen aus. Einige dieser Aufwindschlduche
durchstoflen die Grenzschicht und dringen bis zu maximal 1700 m Hohe in die freie
Troposphdre vor. Dazwischen wird durch Entrainment trockene, aerosolarme Luft
aus der freien Troposphire in die Grenzschicht eingemischt, wie man anhand der
deutlichen Abnahme der Riickstreuintensitdt zwischen den Wolken im oberen Drittel
der Grenzschicht erkennt. Durch Entrainment wéchst die Grenzschicht von einer
Hohe von ca. 1100 m zu Beginn der Messung bis auf etwa 1350 m um 13:30 MEZ.
Danach nimmt die Grenzschichththe wieder langsam ab, es werden weniger Cumulus-
Wolken beobachtet und der EntrainmentprozeB schwicht sich ab. Gegen Ende des
MeBzeitraums haben sich die Cumuluswolken aufgeldst, und die Grenzschichththe
hat zum Ende der Messung auf etwa 1150 m abgenommen. Die Abschwidchung der
Konvektion setzt gegen 14:00 MEZ ein, zu einer Tageszeit, wo die Sonneneinstrahlung
noch stark genug ist, um eine kraftige Konvektion in der Grenzschicht in Gang zu
halten. Dies 148t sich dadurch erklédren, dafl durch groBraumiges Absinken und durch
die Advektion trockener, stabil geschichteter Luftmassen die Konvektion erschwert
wird.

In Abb. 5.5 sind die von der Radiosonde gemessenen Vertikalprofile von abso-
luter Feuchte, potentieller Temperatur und der Windgeschwindigkeit dargestellt. Die
Radiosonde wurde um 13:32 MEZ gestartet, als die Grenzschicht ihre maximale Hohe
von ca. 1350 m erreicht hatte. Die Vertikalprofile von potentiel;ler Temperatur und
absoluter Feuchte zeigen einen fiir eine gut durchmischte Grenzschicht typischen
Verlauf. In der Grenzschicht ist die Temperaturschichtung neutral und geht in der
Entrainment-Zone in eine sehr stabile Temperaturschichtung iiber. Dariiber in der
freien Troposphire steigt die potentielle Temperatur ebenfalls an, allerdings ist der
Gradient geringer als in der Entrainment-Zone. Die kriftige Konvektion in der Grenz-
schicht fiihrt auch zu einem nahezu hohenkonstanten Feuchteprofil. Da durch die
Verdunstung am Boden die Grenzschicht von unten her angefeuchtet und von oben
her durch Entrainment trockene Luft aus der freien Troposphdre eingemischt wird,
stellt sich ein schwacher Gradient von etwa -1g/m3/km ein. In der Entrainment-
Zone nimmt die absolute Feuchte von etwa 7.5g/m? bis auf ca. 1.5g/m3 stark ab.
Nach der Definition von,ZDeardorff et al. (1980) liegt die Oberkante der Grenzschicht
etwa in der Mitte der Entrainment-Zone, wo die Luft zu 50% aus der freien Tropo-

sphiare und zu 50% aus der Grenzschicht stammt. Aus den von der Radiosonde ge-
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Abb.5.5: MeBwerte des Radiosondenaufstieges von 13:32 MEZ.

messenen Profilen der potentiellen Temperatur und der Feuchte ergibt sich somit
eine Grenzschichthdhe von etwa 1400 m. Dies ist in guter Ubereinstimmung mit der
aus den DIAL-Riickstreudaten abgeleiteten Grenzschichthéhe. Dem von der R’aciio—
sonde gemessenen Profil der Windgeschwindigkeit entnimmt man, daB in der Grenz-
schicht Windgeschwindigkeiten von 3 bis 6 m/s herrschten. Die Windgeschwindig-
keitsmessung setzt systembedingt erst in einer H6he von ca. 350 m ein. Bei schwa-
chem Wind ist die Empfindlichkeit des WindmeBsystems der Radiosonde unter
Umstidnden nicht ausreichend, und es wird ein MeBwert von Om/s ausgegeben.

Dies ist bei der vorliegenden Messung fiir einige MeBhhen um 1500 m und oberhalb

von 2000 m der Fall.

5.3  Aufbereitung der DIAL- und RADAR-RASS-Daten

Aus der simultanen DIA%- und RADAR-RASS-Messung soll der turbulente Wasser-
dampffluB mit der Edd;—Correlation—Methode gemdB Gl.(4.15) bestimmt werden.
Alternativ dazu soll der WasserdampffluB mit Hilfe der in Kap. 4.2 beschriebenen
indirekten Methoden unter Benutzung von Gl.(4.19) und (4.26) abgeschitzt werden.
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Um die Kovarianz m und die Feuchtevarianz -p—‘z,- bestimmen zu kdnnen, bendtigt
man hochaufgeloste Zeitreihen des Wasserdampfgehaltes bzw. der Schallgeschwin-
digkeit. Fiir die Anwendung der Kontinuititsgleichung des Wasserdampfgehaltes
(Gl. (4.19)) und zur Ermittlung des Entrainmentflusses mittels Gl.(4.25) werden
die mittlere zeitliche Variabilitdt des Wasserdampfgehaltes; und der Grenzschicht-
hohe bendtigt. Letztere kann aus der zeitlichen und rdumlichen Verteilung des Aero-
solriickstreukoeffizienten berechnet werden, welche sich wiederum aus den Riick-
streusignalen des Offline-Lasers ableiten liBt (siehe Kapitel 3.1.2).

Um alle bendtigten Grofien zu erhalten, werden zundchst der Aerosolriick-
streukoeffizient B,, der Wasserdampfgehalt p,,, sowie die Schallgeschwindigkeit c,,
mit maximaler zeitlicher und raumlicher Aufldsung (60s, 75m) fiir den gesamten
MeBzeitraum ermittelt. Daraus werden - nach einer HochpaBfilterung zur Entfernung
groBskaliger Schwankimgen‘— Varianzen und Kovarianzen bestimmt, widhrend sich
mittlere GroBen durch eine der gewiinschten Zeitaufldsung angepalite TiefpaBfilte-
rung erzeugen lassen. Da sowohl Mittelwerte und ihre Ableitungen als auch genaue
Momentanwerte aus den Daten abgeleitet werden, sind die Anforderungen an die
Datenqualitédt sehr hoch. Zum einen darf es keine hochfrequente Kontamination der
Daten geben, da sie durch die HochpaBfilterung nicht entfernt wird und drastische
Fehler bei der Bestimmung der Kovarianz hervorrufen kann. Gleichzeitig miissen die
Daten aber auch langfristig stabil sein. Kiinstliche Trends wiirden zu einer Verfil-

schung der Mittelwerte und ihrer Ableitungen fiihren.

§5.3.1 Bestimmung des Aerosolriickstreukoeffizienten und der Grenz-~

schichthoéhe mit DIAL

Das Vertikalprofil des Aerosolriickstreukoe;ffizienten B.(R), welches sowohl zur
Ermittlung des Laserriickstreuprofils (GIl.3.5) als auch zur Bestimmung der Grenz-
schichthohe benotigt wird, 148t sich aus dem entfernungskorrigierten Riickstreu-
signal des Offline-Lasers berechnen. Wie in Kap.3.1.2 erldutert, muf3 der Wert des
Aerosolriickstreukoeffizienten in einer Starthohe festgelegt werden. Dazu wird im
allgemeinen ein Bereich oberhalb der Grenzschicht gewdhlt, in dem die Riickstreu-
intensitdt gering iSt. Durch Vergleich mit dem theoretischen Verlauf des Offline-
Signals fiir reine Rayleighstreuung l&Bt sich der Startwert fiir die Berechnung des
Aerosolriickstreukoeffizienten relativ gut abschitzen.

Abb.5.6 zeigt das iliber 10 min gemittelte Vertikalprofil des logarithmierten,
entfernungskorrigierten Offline-Signals In(P geR2) zwischen 15:32 und 15:42 MEZ:
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Abb. 5.6: Logarithmiertes entfernungskorrigiertes Offline-Signal fiir.den Zeitraum
zwischen 15:32 und 15:42 MEZ. Der Verlauf fiir reine Rayleighstreuung ist

gestrichelt eingezeichnet.

In der Vertikalen ist das Profil iiber 75 m gleitend gemittelt. Man erkennt deutlich
die Oberkante der Grenzschicht anhand der krédftigen Abnahme des Signals in ca.
1200 m Hihe. Gleichzeitig ist der lineare Verlauf von In(P,geR2) fiir reine Rayleigh-
streuung eingezeichnet. Da die Systemeffizienz des DIALs nicht bekannt ist, lassen
sich fiir das Rayleighsignal keine korrekten Absolutwerte sondern nur der Vertikal-
gradient angeben. Man erkennt, daB das gemessene In(P,¢r R%)-Profil zwischen etwa
1750 und 1950 m Hohe ein lokales Minimum hat und - wie das Profil fiir reine Ray-
leighstreuung - linear und etwa mit dem gleichen Vertikalgradienten abnimmt. Dies
legt nahe, daB in diesem Hohenbereich der Aerosolgehalt sehr gering ist. Das von
der Radiosonde gemessene Feuchteprofil zeigt in dieser Hohe eine &uflerst trok-
kene Schicht, wodurch diese Annahme gestiitzt wird. Fiir die iterative Berechnung
von B_(R) nach der Methode von Fernald (1984) wurde daher ein Startwert von
Bag=0.1-Bm(Rg)in der Starththe Ry =1850 m angesetzt. Der Wert des Rayleighriick-
streukoeffizienten Bm(hRs) kann unter Benutzung der Beziehung von Elterman (1968)
aus den Druck- und Temperaturdaten des Radiosondenaufstiegs bestimmt werden.

Fiir das Verhidltnis von Aerosolextinktion zu -riickstreuung wurde der von Deepak
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und Gerber (1983) angegebene Wert fiir maritimes Aerosol, v_,/f,= 23, gewihlt.
Die Annahme eines hohenkonstanten Verhiltnisses von Aerosolextinktion zu -riick-
streuung ist aufgrund der guten Durchmischung der Grenzschicht gerechtfertigt.
Die iterative Berechnung des Aerosolriickstreukoeffizienten von einer Starththe
oberhalb der Grenzschicht 148t sich allerdings nicht fiir den gesamten MeBzeitraum
anwenden, da beim Durchzug von Cumulus-Wolken in der Grenzschicht keine verlas-
lichen Signale aus der freien Troposphire vorliegen. Daher wird das Startniveau an
den unteren Rand des DIAL-MeBbereichs in eine Hohe von 375m verlegt. Aus der
Bestimmung der Profile des Aerosolriickstreukoeffizienten in den wolkenfreieh Zonen
efgibt sich ein mittlerer Riickstreukoeffizient von 6.5B,, in 375m Ho6he, der als
Startwert des Iterationsverfahrens fiir den gesamten MeBzeitraum verwendet wird.
Der Aerosolriickstreukoeffizient ist in dieser Hohe natiirlich nicht konstant, sondern
unterliegt Schwankungen aufgrund der Turbulenz in der Grenzschicht. Aus den
Berechnungen in den wolkenfreien Zonen ergibt sich eine Schwankungsbreite von
maximal £ 30%. Ein falsch gewidhlter Startwert fiihrt zu einem Aerosolriickstreu-
profil, das zu groBeren bzw. kleineren Werten hin verschoben ist. Die Profilform
bleibt im wesentlichen erhalten. Die Auswirkungen einer solch fehlerhaften Wahl
des Startwertes auf die Form des Laserriickstreuprofils sind gering. Berechnungen
des Wasserdampfgehaltes gemiB Gl.(3.24) mit einem um 30% groBeren bzw. kleine-
ren Startwert des Aerosolriickstreukoeffizienten fiihren zu vernachldssigbaren
Abweichungen von <0.2%.

Anhand von Abb.5.7 soll illustriert werden, wie aus den Aerosolriickstreu-
daten die Grenzschichthohe z; bestimmt werden kann. Abb.5.7 zeigt das Aerosolriick-
streuprofil fiir den gleichen Zeitpunkt (15:42 MEZ), fiir den das Offline-Signalprofil
in Abb.5.6 dargestellt ist. Die Zeitauflosung betréigi allerdings 60 s und die Vertikal-
auflosung 30 m. Die Oberkante der Grenzschicht ist anhand des starken Abfalls
des Aerosolriickstreukoeffizienten zu erkennen. Um die Hohe der Grenzschicht genau
festlegen zu konnen, wird den Uberlegungen von Deardorff et al (1980) folgend
die Oberkante der Grenzschicht als diejenige Hbthe innerhalb der Entrainment-Zone
festgelegt, in der die Luft zu gleichen Teilen aus der Grenzschicht und der freien
Troposphire stammt. Als Kriterium, ob ein Luftpaket der Grenzschicht oder der
freien Troposphdre entstammt, wird def Aerosolriickstreukoeffizient benutzt. Fiir
jedes 60 s - Vertikalprofil von B, werden 2 Niveaus, Bgrenz Und Brrop, festgelegt.
BGre.n‘z erhilt man durch Mittelung des Aerosolriickstreukoeffizienten iiber die
untersten 200 m des DIAL-MeBbereichs, BTrbp durch raumliche Mittelung des Aero-

solriickstreukoeffizienten in der unteren freien Troposphidre unmittelbar iiber der

= 63 =



2000 — . .

.........................................................

Hohe [ m ]
S
(@]
S
T

. BGrunz

O | 1 | 1 1 Il |
0.0 1-107¢ 2-107¢ 3-1078

Aerosol-Riickstreukoeff. [m='sr!]

Abb.S5.7: Bestimmung der Grenzschichthéhe z; aus dem Vertikalprofil des Aerosol-

riickstreukoeffizienten.

Grenzschicht (siehe Abb.S5.7). Ba2Bgrene bedeutet, daB die Luft im zugehdrigen
MeBvolumen der durchmischten Grenzschicht zuzuordnen ist, und B, <Brop heiBt,
daB das Luftpaket eindeutig der freien Troposphédre angehort. Einen gleichen Anteil
an Grenzschichtluft und Luft aus der freien Troposphidre und damit die Oberkante
der Grenzschicht z; findet man in der Hdhe, in der B, =fr,op + 0.5 (Bgrenz ~ B—rrop)
ist. Um zu reprédsentativen Werten der Grenzschichthdhe zu kommen, wird z; iiber
mindestens 30 min gemittelt. Diejenigen Zeitabschnitte, fiir die aufgrund von Uber-
steuerung des Offline-Signals durch Cumulus-Wolken keine Aerosolriickstreuwerte
aus der freien Troposphére vorliegen, werden zur Bestimmung der GrenzschichthGhe
nicht verwendet. Die fehlerhafte Abschdtzung des Startwertes fiir die Berechnung
des Aerosolriickstreukoeffizienten hat nur geringen EinfluB auf die Bestimmung
der Grenzschichthohe, da die Profilform von B, unabh@ngig vom - Startwert im

wesentlichen erhalten bleibt.

5.3.2 Bestimmung®des Wasserdampfgehaltes mit DIAL

Fir die Bestimmung des Wasserdampfgehaltes wurde die Absorptionslinie bei

A =728.8126 nm gewdhlt ( Wilkerson et al. 1979). Die Absorptionsstédrke dieser Linie
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ist gerade so grof}, daB die optische Dicke einer typischen, konvektiven Grenzschicht
fiir den Online-Laserpuls etwa 1 ist. Dadurch ist gewdhrleistet, daB einerseits das
Online-Signal geniigend stark absorbiert wird, daB andererseits aber auch die Online-
Signalintensitidt aus der oberen Grenzschicht noch ausreichend hoch ist.

Das Spektrum des Online-Lasers wurde mit Hilfe des Fizeau-Interferometers
kontinuierlich mit einer Zeitauflésung von ca. 2 min aufgenommen. Anderungen des
Spektrums wahrend der Messung, bedingt durch Temperaturdnderungen oder durch
Alterung des Laserfarbstoffes, konnen daher bei der Wasserdampfbestimmung
beriicksichtigt werden. Die durchgezogene Kurve in Abb. 5.8 zeigt ein solches gemes~
senes Laserspektrum in Abhdngigkeit von der Wellenldngendifferenz zur Online-
Wellenlé‘nge. Das gemessene Spektrum ist die Faltung aus dem eigentlichen Laser-
spektrum und dter Ubertragungsfunktion des Fizeau-Interferometers. Abb. 5.9 zeigt
die Ubertragungéfunktion des Fizeau-Interferometers fiir eine Wellenldnge von
728 nm, was in etwa der fiir die Wasserdampfmessung verwendeten Online-Wellen-
linge entspricht. Die Ubertragungsfunktion wurde mit einem extrem schmalbandigen,
durchstimmbaren Ti-Saphir-Laser gemessen. Zur Bestimmung des Online-Laser-
spektrums ist es also notwendig, das gemessene Laserspektrum und die Fizeau-
Ubertragungsfunktion zu entfalten. Eine direkte Entfaltung ist nicht praktikabel,
da dieses Verfahren numerisch instabil ist. Es wird daher eine analytische Form
des Laserspektrums angenommen, die von einigen variablen Parametern abhidngt.
Diese Parameter werden dann schrittweise solange variiert, bis die y2-Abweichung
zwischen dem gemessenen Spektrum und der Faltung aus Laserspektrum und Fizeau-
Ubertragungsfunktion ein Minimum annimmt. |

Im Idealfall ist der Online-Laser so eingestellt, daB nur eine Resonatormode
angeregt ist, deren Wellenldnge genau auf das Maximum der gewiinschten Wasser-
dampfabsorptionslinie abgestimmt ist. Temperaturinderungen fiihren jedoch zu
Schwankungen der Laserresonatoridnge, wodurch zeitweise Nachbarmoden angeregt
werden konnen. Ein iiber mehrere Laserschiisse gemitteltes Spektrum wird daher
im allgemeinen neben der Hauptmode auch eine oder mehrere Nebenmoden aufweisen.
Der spektrale Abstand zwischen benachbarten Moden 1dBt sich aus der Laserresona-
torlinge berechnen und betrigt ~1pm. Fiir das Spektrum des Online-Lasers wiahlt
man daher eine Form, bestehend aus bis zu 5 géuﬁfﬁrmigen Moden, die einen festen
Abstand von 1pm zueinander haben. Bei der y?-Anpassung an das gemessene Spek-
trum werden die relativen Intensititen der einzelnen Moden, ihre Breite und die
spektrale Position der Hauptmode variiert. In Abb.5.10 ist das auf diese Weise ent-

faltete Laserspektrum dargestellt. Es besteht aus 3 Moden: der Hauptmode mit einer
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Abb. 5.8: Mit dem Fizeau-Interferometer gemessenes- Laserspektrum und Faltung
aus der Fizeau-Ubertragungsfunktion (Abb.5.9) und dem berechneten
Laserlinienspektrum (Abb. 5.10). Die relative Wellenldnge ist auf die Online-
Wellenldnge bezogen. ‘ ‘
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Abb.5.9: Ubertragungsfunktion des Fizeau-Interferometers. Die relative Wellenléinge

ist auf das Transmissionsmaximum bezogen.
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Abb.5.10: Online~Laserspektrum, bestehend aus 3 Moden im Abstand von 1pm. Die

relative Wellenlédnge ist auf die Online-Wellenlinge bezogen.

relativen Intensitit von 73%, sowie 2 Nebenmoden mit einer relativen Intensitdt von
12 bzw. 15%. Die zugehdrige Faltung mit der Fizeau-Ubertragungsfunktion ist als
gestrichelte Kurve in Abb. 5.8 dargestellt. Die Ubereinstimmung mit dem gemessenen
Spektrum ist sehr gut, abgesehen von den Randbereichen. Diese Diskrepanzen lassen
sich dadurch erklidren, daB der Verlauf des gemessenen Spektrums in den Randberei-
chen sehr ‘empfindlich von der Untergrundsubtraktion abhingt. AuBlerdem konnte
dies auch auf Abweichungen der Modenform von der angenommenen Gaullverteilung
in den Modenfliigeln zuriickzufiihren sein.

Fiir eine genaue Bestimmung des Wasserdampfgehaltes aus den DIAL-Daten
muB zusitzlich die Einstellung der Uberlappung von Online- und Offline-Laser be-
riicksichtigt werden. Zu Beginn der Messung wurden beide Laser offline betrieben
und so justiert, daB sie moglichst das gleiche MeBvolumen beleuchten. Am Ende des
MeBzeitraumes wurde zur Kontrolle der Einstellung nochmals eine Messung mit
beiden Lasern im Offline-Betrieb vorgenommen. In Abb.5.11 ist der Logarithmus des
Quotienten aus Offline- und Onlinesignal dieser abschlielenden Kontrollmessung
fiir einen Hohenbereich von 200 bis 1500 m dargestellt. Die zeitliche Mittelung be-

trigt 6 min, in der Vertikalen wurde iiber 75 m gleitend gemittelt. Der Logarithmus
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Abb. 5.11: Logarithmus des DIAL-Signalquotienten fiir die Offline-Offline~-Messung.

des Signalquotienten ist ein MaB fiir die optische Wasserdampfdicke, und sein Gra-
dient ist proportional zum Wasserdampfgehalt. Bei einer Offline-Offline-Messung
muBl der Logarithmus des Signalquotienten hhenkonstant verlaufen, vorausgesetzt
beide Laserstrahlen beleuchten dasselbe’ Meflvolumen und liegen vollstdndig im
Gesichtsfeld des Empfangsteleskopes. Dies ist im Hohenbereich zwischen ca. 375 m
und etwa 900 m recht gut erfiillt, wenn man beriicksichtigt, daB bei der eigentlichen
Wasserdampfmessung der Gradient von In(P,ge/P, ) typischerweise 0.1 pro 100 m
betrdgt. Die deutliche Abweichung vom hhenkonstanten Verlauf des Signalquotien-
ten unterhalb von 375m ist darauf zuriickzufiihren, daB die beiden Laéerstrahlen
unterschiedlich in das Gesichtsfeld des Empfangsteleskopes hineinlaufen. Die MeB-
daten ‘unterhalb von 375m werden daher nicht fiir die Wasserdampfauswertung
benutzt. Da die Vertikalauflésung des DIALs 75 m betrdgt und fiir die Wasserdampf-
berechnung die Differenz der optischen Dicken zweier Mefzellen gebildet wird,
liegt die unterste DIAL-MeBh&he bei 450 m. Oberhalb von 900 m wird die Uberlap-
pung der beiden Laserstrahlen schlechter, so daBl es zu Abweichungen vom idealen
hohenkonstanten Verlauf des DIAL-Signalquotienten kommt. Solche Abweichungen
bedeuten aber eine Verfidlschung des Wasserdampfgehaltes bei der Online/Offline-
Messung. Zur Korrektur dieses Effektes wird daher aus der Offline/Offline-Messung
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mit denselben Parametern wie fiir die Online/Offline-Messung eine Art "Unter-
grund"—Wasserdampfgehalt berechnet und stets subtrahiert.

Der Anteil an breitbandigem Laserlicht, der aufgrund von ASE vom Online-
laser emittiert wurde, ist bei der vorliegenden Messung ungew&dhnlich hoch und ist
vermutlich auf eine ungenaue Justierung des Excimerlaser-Pumpstrahls im Haupt-
verstdrkerteil des Online-Lasers zuriickzufiihren. In einem solchen Fall ist die sonst
iibliche Methode der ASE-Bestimmung durch Vergleich vc;n Wasserdampfmessungen
mit 2 unterschiedlich starken Absorptionslinien nicht praktikabel, da bei der Abstim-
mung des Online-Lasers auf die andere Absorptionslinie eine Anderung des ASE-
Anteils sehr wahrscheinlich ist. Deshalb wird der ASE-Anteil durch Vergleich des
aus der DIAAL—Messung abgeleiteten Profils des Wasserdampfgehaltes mit dem von
der Radiosonde gemessenen Feuchteprofil ermittelt. In diesem Fall ist man bei 'der
Wasserdampfbestimmung mit dem DIAL auf eine Zusatzmessung des Feuchteprofils
mit einer Radiosonde angewiesen. Es sei an dieser Stelle aber darauf hingewiesen,
daB dies auf den hohen ASE-Anteil der vorliegenden Messung zuriickzufiihren ist
und im allgemeinen bei der Wasserdampfbestimmung mit DIAL nicht erforderlich
ist. In Abb.5.12 sind die DIAL-Feuchteprofile fiir ASE-Anteile von 22, 23 und 24%

sowie das Radiosonden-Feuchteprofil dargestellt. Um die statistischen Fehler mog-

1200 e ; 1
o R Radiosonde -——-
S DIAL
ASE: 23% r—
1000 ~ ASE: 22%,24% oo "
> 800 -
<
600 L -
400 ' L L
6 7 8 9 10

Absolute Feuchte [ g/m3}

Abb. 5.12: Vergleich der Vertikalprofile der Feuchte aus der DIAL— und der Radio-
sondenmessung. Die DIAL-Feuchteprofile sind fiir 22, 23 und 24X ASE

berechnet.
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lichst klein zu halten, sind die DIAL-Feuchteprofile iber 1 Stunde von 12:36 bis
13:36 MEZ gemittelt. Der Radiosondenaufstieg wurde um 13:32 MEZ durchgefiihrt.
Die Ubereinstimmung zwischen dem Radiosonden- und dem DIAL-Feuchteprofil fiir
237% ASE ist auch im Detail recht gut. So findet sich z.B. der leichte Anstieg der
Feuchte in etwa 900 m Hohe in beiden Profilen wieder. Oberhalb von ca. 1000 m
konnte der Wasserdampfgehalt mit dem DIAL nicht bestimmt werden, da die Basis
der Cumulus~-Wolken in dieser Hohe lag. Da die Radiosonde mit dem Wind verdriftet
wird und somit nicht exakt am selben Ort wie das DIAL miBt, und da die Mittelungs-
zeiten verschieden sind, ist eine Abweichung von einigen Prozent zwischen der
Radiosonden- und der DIAL-Messung moglich. Die aus den DIAL-Daten bestimmten
Feuchteprofile fiir 22% bzw. 24% ASE sind daher auch mit der Radiosondenmessung
vertraglich (Abb.5.12). Der ASE-Anteil fiir den Online-Puls 148t sich also mit 23+1%
angeben. Die Unsicherheit in der ASE-Bestimmung von +1% fiihrt zu einem systema-
tischen Fehler des Wasserdampfgehaltes von ca.3%. Bei einem solch hohen ASE-
Gehalt von 23% muB noch eine weitere Fehlerquelle beriicksichtigt werden. Der
ASE-Korrekturterm in der DIAL-Gleichung (Gl.(3.24)) hdngt von der Wasserdampf-
transmission A(R,)-B(R,) zwischen dem Lidarstandort und der Unterkante R, der
MeBzelle ab. Die Wasserdampftransmission unterhalb der untersten MeBhthe des
DIALs, die in diesem Fall bei 450 m liegt, ldaBt sich nicht aus den DIAL-Daten
ableiten. Sie wird daher aus dem von der Radiosonde gemessenen Feuchteprofil
bestimmt, was den Nachteil hat, daB fiir den gesamten MeBzeitraum mit einer kon-
stanten Transmission gerechnet wird. Die Nichtberiicksichtigung der Variabilitdt
der Wasserdampftransmission bzw. des Wasserdampfgehaltes unterhalb von 450 m
filhrt zu einem systematischen Fehler bei der Bestimmung der Feuchte in den DIAL-
MeBhohen dariiber. Bei einem ASE-Gehalt von 23% bedeutet ein um 10% falsch
abgeschitzter Wasserdampfgehalt unterhalb von 450 m einen Fehler der Feuchte in
den DIAL-MeBhohen von ca.1.5%. Dabei fiihrt eine Unterschidtzung der Feuchte
unterhalb von 450 m zu einer ifberschéitzung des mit dem DIAL bestimmten Wasser-
dampfgehaltes und umgekehrt. Welche Auswirkungen dies auf die Genauigkeit der
WasserdampffluBbestimmung hat, wird in Kap.5.4:2 diskutiert.

Fiir die Bestimmung des Wasserdampfflusses mit der Eddy-Correlation-
Methode ist es wichtig, daB die hochaufgeldsten Zeitreihen des Wasserdampfs keine .
Ausreifler enthalten, Wie sie z.B. durch ﬁbersteuerung des Photomultipliers bzw.
des Analog-Digital-Wandlers entstehen konnen. Abb.5.13 zeigt exemplarisch ein Pro-
fil des logarithmierten Signalverhiltnisses In(P,ee/Py,,) im Hohenbereich zwischen

300 und 1500 m. Das Profil ist iiber 60 s gemittelt, was der maximalen Zeitaufldsung
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Abb. 5.13: Logarithmus des DIAL-Signalverhiltnisses (links) und prozentualer
Anteil der korrekt, d.h. ohne Unter- oder lbersteuerungen, detektier-

ten DIAL-Signale (rechts).

der Wasserdampfdaten entspricht. Vom Datenerfassungssystem wurden die iiber 100
Laserschiisse gemittelten Riickstreusignale aufgezeichnet. Zusdtzlich wurde die
Information, wieviele dieser 100 Online bzw. Offline-Signale iiber- oder untersteuert
waren, gespeichert. Im rechten Teil von Abb.5.13 ist der prozentuale Anteil der
Riickstreusignale, die nicht iiber- oder untersteuert sind, in Abhidngigkeit von der
Hohe dargestellt, wobei die durchgezogene Kurve die Offline- und die gestrichelt
eingezeichnete Kurve die Online-Signale reprisentiert. Man erkennt, daB in ~1260m
Hohe etwa 3% des Offlinesignals und ca. 2% des Onlinesignals iibersteuert sind, was
auf den Durchzug eines Wolkenfetzens durch das MeBvolumen zuriickzufiihren ist.
Durch die Ubersteuerungen werden der Signalquotient und damit auch der aus den
DIAL-Daten abgeleitete Wasserdampfgehalt deutlich verfidlscht. Fiir die Bestimmung
des Wasserdampfgehaltes wurden daher nur DIAL—Signale verwendet, bei denen keine
Uber- oder Untersteuerungen auftraten.

Die langfristige Stabilitit der Wasserdampfmessung kann durch eine Drift der
Wellenl’cinge des Online-Lasers sowie durch Anderungen des ASE-Gehaltes und der

{iberlappung zwischen Online~ und Offline~Laser beeintrichtigt werden. Die Wellen-
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lingenstabilitit des Online-Lasers l4Bt sich anhand des Ausgangssignals der photo-
akustischen Zelle, welches von einem Plotter kontinuierlich aufgezeichnet wird,
kontrollieren. Abb. 5.14 zeigt einen etwa i-stiindigen Abschnitt dieses Signals. Ist die
Wellenlinge des Online-Lasers stabil, sollte das Ausgangssignal der photoakusti-
schen Zelle zeitlich konstant sein, abgesehen von einer stetigen, aber sehr schwachen
Abnahme der Signalintensitit, die auf eine Leistungsabnahme des Lasers aufgrund
der Farbstoffalterung zuriickzufiihren ist. Wie in Abb.5.14 zu sehen ist, bleibt das
Signal bis ~ 13:05 MEZ, abgesehen von hochfrequenten Schwankungen, praktisch kon-
stant, fallt aber in de‘x" folgenden halben Stunde deutlich ab, was auf eine Drift der
Wellenldnge des Online-Lasers zuriickzufiihren ist. Nach einer erneuten Abstim-
mung des Online-Lasers auf das Maximum der Absorptionslinie erreicht das Aus-
gangssignal der photoakustischen Zelle wieder das urspriingliche Niveau. Die DIAL-
Daten zwischen 13:05 und 13:35 MEZ lassen sich trotz der Verstimmung des Online-
Lasers verwenden, da Betrag und Richtung der Drift bekannt sind. Unter Annahme
einer zeitlich linearen Drift wurde die mittlere Differenz zwischen Absorptionslinien-
maximum und Laserwellenldnge fiir die beiden Meflabschnitte zwischen 13:05 und

13:20 MEZ bzw. 13:20 und 13:35 MEZ berechnet. Der Wasserdampfgehalt wihrend
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Abb. 5.14: Ausgangssignal der photoakustischen Zelle fiir den Online-Laser zwischen
12:50 und 13:50 MEZ.
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dieser Zeitrdume wurde dann mit entsprechend verschobenen Laserlinienspektren
berechnet.

Die Wasserdampfwerte wurden unter der Annahme eines konstanten ASE-
Anteils und einer zeitlich konstanten Uberlappung von On- und Offline-Laserstrahl
bestimmt, da diese Parameter nur einmal widhrend des Mefzeitraumes ermittelt wur-
den. Unbemerkte Anderungen diesef Parameter konnten daher zu nicht korrigierbareh
Verfalschungen der Wasserdampfzeitreihe fiihren. Dies gilt insbesondere fiir den
ASE-Anteil, da bei einem hohen Wert des ASE-Anteils schon relativ geringe Ab-
weichungen merkliche Anderungen des Wasserdampfgehaltes speziell in gréfleren
Hohen nach sich ziehen. Kurzfristige Anderungen des ASE-Anteils bzw. der tfber_-

" lappung innerhalb von wenigen Minuten lassen sich aus technischen Griinden aus-
schlieBen. Eine gewisse Kontrolle der Langzeitstabilitdt der mit dem DIAL gemes-
senen Wasserdampfwerte ist durch einen Vei'gleich mit der Zeitreihe der Boden-
feuchte moglich. Da die Grenzschicht zur Zeit der Messung stark durchmischt war,
kann man annehmen, daB sich langfristige Anderungen des Wasserdampfgehaltes
etwa in gleichem Mafle am Boden und in der Mitte der Grenzschicht bemerkbar

machen. In Abb.5.15 ist der zeitliche Verlauf der Bodenfeuchte und des Wasser-
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Abb. 5.15: Zeitlicher Verlauf der Bodenfeuchte und der mit dem DIAL gemessenen
Feuchte in 525 m Hohe. Die DIAL-Feuchtewerte wurden mit einem zeitlich
konstanten ASE-Anteil von 23% bzw. mit einem um * 0.3%/h variierenden

ASE-Anteil berechnet.
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dampfgehaltes in 525m Hohe fiir einen zeitlich konstanten ASE-Anteil von 23%
dargestellt. Man erkennt, daB beide Kurvenverldufe wéahrend des gesamten MeBzeit-
raumes gut ilibereinstimmen. Gleichzeitig sind die Verldufe des Wasserdampfgehaltes
in 525 m Hohe unter der Annahme einer kontinuierlichen Anderung des ASE-Anteils
von £ 0.3%/h eingezeichnet. Sie geben in etwa die Bandbreite der Feuchteverldufe in
525 m Hohe an, die mit dem zeitlichen Verlauf der Bodenfeuchte kompatibel sind.
Daraus 1Bt sich abschitzen, daB die Anderung des ASE-Anteils wihrend der gesam-
ten Messung wahrscheinlich <1% war. Der damit vérbundene systematische Fehler
bei der Bestimmung des Wasserdampfgehaltes ist <3%. Die Ableitung der mittleren
zeitlichen Anderung des Wasserdampfgehaltes 3p,,/3t, die fiir die Abschitzung des
Wasserdampfflusses mittels der Kontinuitdtsgleichung benstigt wird (Kap.5.5), ist

dagegen nur auf etwa +20% genau.

5.3.3 Bestimmung der Schallgeschwindigkeit mit RADAR—RASS

Die Schallgeschwindigkeit wird in Echtzeit aus den RASS-Riickstreuspektren, wie in
Kap.3.2.2 beschrieben, berechnet und abgespeichert. Aufgrund der Verdriftung der
Schallwellen mit dem Wind sind die Radarriickstreusignale aus dem oberen MefS-
bereich deutlich schwécher als aus den unteren MeBhdhen, so daB bei der automa-
tischen Positionsbestimmung der Echosignale im Frequenzspektrum mit zunehmender
MeBhche Fehler unterlaufen kdnnen. Ist das Echosignal so schwach, daB es sich
nicht signifikant aus dem Untergrundrauschen heraushebt, so kann es vorkommen,
daB von dem Auswerteprogramm ein bei einer festen Frequenz liegendes Storsignal
(z.B. Vielfaches der Netzfrequenz) oder aber eine andere zufidllige Struktur im
Frequenzspektrum als Echosignal erkannt wird. Eine fehlerhaft bestimmte Position
des Echosignals bedeutet eine fehlerhafte Bestimmung der Schallgeschwindigkeit,
was sich in der Zeitreihe durch Ausreifler bemerkbar macht. Vor der weiteren Pro-
zessierung der Schallgeschwindigkeitsdaten miissen diese Ausreiler aus den Zeit-
reihen entfernt werden.

Da die Signalspektren aus Speicherplatzgriinden nicht aufgezeichnet wur-
den, ist eine Identifizierung von AusreiBern anhand der Spektren nicht moglich.
Daher wurde ein Programm zur Erkennung von Ausreilern entwickelt. Das Problem
dabei ist, natiirliche Fluktuationen von echten Ausreiern zu unterscheiden. Zur
Erlduterung der Vo:%ehensweise bei der AusreiBeridentifikation ist in Abb.5.16 ein
30-miniitiger Abschnitt der Zeitreihe der Schallgeschwindigkeit in 750 m Hohe dar-
gestellt. Die Zeitauflosung, mit der die Schallgeschwindigkeitsdaten gemessen wur-

den, betrigt 10s. Man erkennt deutlich eine Anzahl von Ausreilern, deren Werte
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Abb. 5.16: Identifikation von Ausreiern in den Schallgeschwindigkeitsdaten. Die
MeBhéhe ist 750 m, die Zeitauflésung betrigt 10 s.

alle bei etwa 335m/s liegen. Im ersten Schritt wird fiir jede Hohenstufe und fiir
die gesamte Zeitreihe die Verteilung der Schallgeschwindigkeit in Form eines Histo-
gramms bestimmt, wie im rechten Teil von Abb.5.16 dargestellt. Alle Datenpunkte,
die deutlich auBerhalb der Hauptverteilung liegen, werden als Ausreier markiert.
In einem iweiten Schritt wird ein Datenfenster gleitend iiber die Zeitreihe bewegt.
Fiir alle Datenpunkte in diesem Datenfenster wird analog zum ersten Schri;,t die
Verteilung der Schallgeschwindigkeit bestimmt (siehe eingeschobenes Bild in Abb.
5.16). Als Breite des Datenfensters wurden 11 Datenpunkte gewdhlt. Finden sich in
dieser Verteilung Werte der Schallgeschwindigkeit , die um mehr als einen Betrag
A von der Hauptverteilung abweichen, so werden diese Datenpunkte ebenfalls als
AusreiBer markiert. Da die natiirlicherweise auftretenden Fluktuationen der Schall-
geschwindigkeit in der vorliegenden Messung bei ca. 1 bis 2m/s liegen, wurde fiir
A ein Wert von 2m/s gewihlt. Natiirliche Fluktuationen der Schallgeschwindigkeit
von 2m/s oder mehr sind - wenn sie iiberhaupt auftreten - mit groBen Wirbeln
verbunden, deren Zeitskalen im Bereich mehrerer Minuten liegen. Eine natiirliche
Anderung der Schallgeschwindigkeit von mehr als 2m/s von einem 10s - MeBwert

zum néchsten ist daher nicht zu erwarten. Die auf diese Weise bereinigten Zeitreihen
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der Schallgeschwindigkeit werden dann iiber 60s gemittelt, um die gleiche Zeitauf-
16sung wie fiir den Wasserdampf zu erhalten. Dabei wird bei 3 oder mehr als korrekt
erkannten MeBwerten pro Mittelungsintervall deren Mittelwert als 60 s-Mittel
genommen. Befinden sich dagegen 4 oder mehr AusreiBer im Mittelungsintervall,
wird auch der 60 s - Mittelwert als unbrauchbar kenntlich gemacht und bei der Kova-
xiianiberechnung nicht beriicksichtigt. In den unteren MeBhShen bis einschlieBlich
525 m enthalten die Schallgeschwindigkeitszeitreihen keine Liicken. In 600 m Héhe
sind 0.5%, in 675 m Hohe 3.3% und in 750 m Hohe 5.8% der Datenpunkte unbrauchbar.
Oberhalb von 750 m sind deutlich mehr als 10% der Datenpunkte nicht brauchbar.

Eine Berechnung des Wasserdampfflusses in diesen MeBhohen ist daher nicht sinn-

voll.

5.4 Bestimmung des Wasserdampfflusses mit der Eddy-Correlation-
Methode

Die direkte Bestimmung des Wasserdampfflusses mit Hilfe der Eddy-Correlat.ion—
Methode aus den DIAL- und RADAR-RASS-Daten erfolgt gemaB Gl.(4.15). Fiir die
Berechnung der Kovarianz aus Schallgeschwindigkeit und Feuchte ?pw und der
Feuchtevarianz;v?,_ werden die hochaufgeldsten Zeitreihen des Wasserdampfgehaltes
und der Schallgeschwindigkeit zunédchst hochpaBgefiltert, um langwellige Variatio-
nen, die nicht zum turbulenten WasserdampffluB beitragen, zu entfernen. Aus den
resultierenden Zeitreihen der Wasserdampffluktuationen p\, und der Schallgeschwin-
digkeitsfluktuationen c},, werden dann durch direkte Multiplikation und anschlieBen-
de zeitliche Mittelung ?pw und Evf berechnet. Die zur Bestimmung des latenten
Wirmeflusses ebenfalls benstigten Mittelwerte der Feuchte P, und der Schallge-
schwindigkeit c_ erhdlt man durch Mittelung aus den entsprechenden Zeitreihen.
Die Temperatur wird gemiB Gl.(4.3) aus der Schallgeschwindigkeit cg berechnet,

der Luftdruck wird dem Radiosondenaufstieg enthommen.

5.4.1 HochpaBfilterung der Zeitreihen

Die Wasserdampf- und Schallgeschwindigkeitszeitreihen werden wie folgt hochpaB-
gefiltert: Zunichst werden die Zeitreihen fiir jede Mefhohe mittels einer Fourier-
Transformation in den Frequenzraum transformiert. Die resultierenden Frequenz-
spektren werden mit einer Filteérfunktion, die alle Frequenzen unterhalb einer Grenz-

frequenz fg abschneidet, hochpaBgefiltert und daraufhin wieder in den Zeitraum
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zuriicktransformiert. Da sich die gemessenen Wasserdampf- und Schallgeschwindig-
keitszeitreihen iiber einen endlichen Zeitraum erstrecken, kommt es bei der Fourier-
transformation zu einem Ubersprechen zwischen den Frequenzbindern und somit
zu einer unvermeidlichen Verfidlschung des eigentlichen Frequenzspektrums. Um das
Ubersprechen zu minimieren, werden die Zeitreihen vor der Fouriertransformation
grundsitzlich mit einem Hanning-Fenster multipliziert. Bei der Hochpafifilterung
wiirde sich ein Ubersprechen zwischen den Frequenzbindern als besonders storend
erweisen, wenn niederfrequente Variationen, die durch die Filterung aus dem Spek-
trum entfernt werden sollen, den hochfrequenten Teil des Spektrums jenseits der
Abschneidefrequenz f, beeinflussen. Ein solche Kontamination des hochfrequenten
Teils des Spektrums ist insbesondere dann wahrscheinlich, wenn eine oder mehrere
niedrige Frequenzen mit besondgrs hoher Intensitit im Spektrum auftreten. Um
solche storenden niederfrequenten Variationen schon vor der Fouriertransformation
zu entfernen, wird von den Zeitreihen ein Trend subtrahiert. Im einfachsten Fall
wird lediglich der Mittelwert der Zeitreihe abgezogen. Andere Moglichkeiten der

Trendbereinigung sind die Subtraktion eines an die Daten angepaBten Polynoms
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Abb. 5.17: Hochpafigefilterte Zeft}'eihe des Wasserdampfgehaltes in 525m Hohe fiir
3 verschiedene Trendsubtraktionsverfahren vor der Filterung:
Mittelwertsubtraktion
Subtraktion einer Ausgleichsgeraden = ~-=---=

Subtraktion von sin- und cos-Funkt. «-«-:----
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oder einer Summe von langwelligen Sinus- und Cosinus-Funktionen.

In Abb. 5.17 sind die ersten 60 min der Zeitreihe der Wasserdampffluktuationen
nach Hochpaffilterung fiir eine MeBhdhe von 525 m dargestellt, und zwar fiir 3 ver-
schiedene Moglichkeiten der Trendbereinigung: Subtraktion des Mittelwertes, Sub-
traktion einer an die Daten angepafBten Geraden sowie Subtraktion einer an die Zeit-
reihe des Wasserdampfgehaltes angepaBten Summe von sin- und cos-Funktionen,
deren Perioden ldnger als die Gesamtdauer des MeBzeitraumes sind. Man erkennt,
daB zu Beginn der Zeitreihen die Fluktuationswerte je nach Trendsubtraktionsver-
fahren deutlich voneinander verschieden sind, wihrend mit zunehmendem zeitlichem
Abstand zum Anfang der Zeitreihe die Abw;eichungen untereinander immer kleiner
werden, bis schlieBlich alle 3 Zeitreihen zusammenfallen. Ein #hnliches Bild ergibt
sich fiir das Ende der Zeitreihe. Das gleiche gilt auch fiir die librigen MeBhdhen
sowie fiir die Schallgeschwindigkeitsfluktuationen. In-den unmittelbaren Randberei-
chen der hochpaBgefilterten Zeitreihen sind die Werte der Fluktuationen also ab-
hingig vom Trendsubtraktionsverfahren. Aus diesem Grund werden die ersten und

letzten 10 Datenpunkte (= 10 min) der Zeitreihen der Wasserdampf- und Schallge-

schwindigkeitsfluktuationen zur Berechnung von cj,p.., und ;:vf nicht benutzt. In
den iibrigen Bereichen der Zeitreihen spielt die Wahl des Trendbereinigungsverfah-
rens praktisch keine Rolle. Es wird deshalb bei allen Zeitreihen zur Trendbereinigung
der Mittelwert abgezogen.

Die Abschneidefrequenz fg sollte so gewdhlt werden, daB alle langwelligen
Variationen der Feuchte und der Schallgeschwindigkeit, die z.B. auf Advektionsvor-
gidnge zuriickzufiihren sind und nicht zum turbulenten WasserdampffluB beitragen,
durch die Hochpal}filterung unterdriickt werden. Andererseits mufB3 durch eine adi-
quate Wahl von f, gewihrleistet sein, daBB auch die Beitrége der grofiten auftreten-
den Konvektionszellen bei der Bestimmung des Wasserdampfflusses noch mitberiick-
sichtigt werden. Zur Bestimmung einer der aktuellen meteorologischen Situation
angepaflten Abschneidefrequenz wurde gemiB Gl.(4.15) der latente WirmefluB fiir
den Zeitraum zwischen 10:41 und 13:31 MEZ fiir verschiedene Werte der Abschneide-
frequenz berechnet. Abb.5.18 zeigt den Verlauf des latenten Warmeflusses in Ab-
hdngigkeit von der reziproken Abschneidefrequenz 1/f, exemplarisch fiir die MeB-
hohen 525 m und 675 m. 1/["g 128t sich als Zeitdéuer dex; Wirbel auffassen, die bei
der Hochpalfifilteryng gerade noch beriicksichtigt werden, und wird im folgenden als
Filterldnge bezeichnet. Die Filterldnge in Abb.5.18 variiert zwischen 20 und 170 min.
Eine Filterldnge von 170 min entspricht genau der Liange des Mittelungszeitraumes,

fiir die der FluB bestimmt wurde, d.h., die Wasserdampf- und Schallgeschwindig-
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Abb. 5.18: Abhingigkeit des latenten Wirmeflusses von der Filterldnge, dargestellt
fiir 525 m und 675 m Hohe.

keitszeitreihen werden abgesehen von der Mittelwertsubtraktion nicht weiter hoch-
paBgefiltert. Der Verlauf der beiden Kurven in Abb.5.18 ist dhnlich. Nach einer
anfinglichen kriftigen Zunahme des latenten Wirmeflusses mit wachsender Filter-
lange wird der Anstieg des Fluéses fiir groBer werdende Filterldngen immer geringer.
Der FluB3 in 675 m Hohe nimmt fiir Filterldngen 2120 min sogar wieder leicht ab. Der
starke Anstieg des latenten W'airmeflusses bei einer VergroBerung der Filterldnge
von 20 auf 50 min laBt sich dadurch erkliren, daB bei den kiirzeren Filterlingen
signifikante Beitrige von groflen konvektiven Zellen herausgefiltert worden sind.
Die geringe Variation des Flusses oberhalb einer Filterlange von etwa 80 min laBt
sich groBriumigen Anderungen der Feuchte und der Schallgeschwindigkeit zuschrei-
ben. Die der vorliegenden meteorologischen Situation angepafte Filterldnge wird
daher zwischen 50 und 80 min liegen. Fiir die Hochpaf}filterung de;‘ Zeitreihen wurde

eine Filterldnge von 60 min gewdhlt.

5.4.2 Fehlerbetrachtung

Die Genauigkeit einer WasserdampffluBmessung mit Hilfe der Eddy-Correlation-

Methode wird durch drei Fehlerquellen beeinfluflt:
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e systematische Fehler,

e statistische Fehler, bedingt durch die begrenzte MefBgenauigkeit der verwen-

deten MeBinstrumente, sowie

e Fehler aufgrund mangelnder Reprdsentanz der Mefwerte bedingt durch zu

kurze Mittelungszeiten (Samplingfehler).

Systematische Fehler der Schallgeschwindigkeit-Feuchte-Kovarianz c,p.,
bzw. der Feuchtevarianz ?3:,2- konnen zum einen durch AusreiBler in den Fluktuations-
zeitreihen c;, und g}, auftreten. Wie in Kap.5.3 beéchrieben, wurden AusreiBer in den
MeBdaten markiert und fiir die Kovarianz- bzw. Feuchtevarianzberechnung nicht iferf
wendet. Die systematischen Fehler des Wasserdampfgehaltes aufgrund der Unsicher-
heit bei der Bestimmung des ASE-Anteils und einer moglichen, geringfiigigen zeit-
lichen Variation der ASE fiihren in ihrer Summe zu einem Fehler des Wasserdampf-
flusses von weniger als £5% (siehe Kap.5.3.2). Der Fehler aufgrund der Nichtberiick-
sichtigung der Variabilitdt der Wasserdampftransmission unterhalb der untersten
DIAL-MeBhohe fiihrt zu einer systematischen Unterschitzung des Wasserdampfflus-
ses. Dies 148t sich wie folgt einsehen: Bei kriftiger Konvektion umfassen die grofien
Wirbel nahezu die ge'samte Grenzschicht. Die Wasserdampffluktuationen im DIAL-
Meflbereich und diejenigen darunter sind daher miteinander korreliert. Da eine nicht-
beriicksichtigte Zunahme des Wasserdampfgehaltes unterhalb der untersten DIAL-
MefBhche in 450 m zu einer Unterschdtzung der Feuchte in den DIAL-MeBhshen fiihrt
und umgekehrt (vgl.Kap.S:3.2), werden die Wasserdampffluktuationen kiinstlich ge-
dampft, wodurch es zu einer Unterschitzung des Wasserdampfflusses kommt. Die
Variabilitdt der Feuchte zwischen dem Boden und 450 m Hohe wird durch den Mittel-
wert aus den turbulenzbedingten Varianzen der Bodenfeuchte und des Wasserdampf-
gehaltes in 450 m abgeschdtzt, Die damit verbundene Unterschitzung des Wasser-
dampfflusses betrigt ca.13%. Da die Korrelation zwischen den Feuchtefluktuationen
in den DIAL-Mef3hShen und darunter nicht perfekt ist, ist dieser Wert als eine obere
Abschédtzung des Fehlers zu verstehen. Es sei an dieser Stelle noch einmal daran
erinnert, dafl dieser Fehler auf den ungewdhnlich hohen ASE-Anteil bei der vorlie-
genden DIAL-Messung zuriickzufiihren ist und somit keinen prinzipiellen Nachteil
des DIAL-RASS-Verfahrens darstellt. ' /

Ein systematisch falscher WasserdampffluB kann sich auch dann ergeben,
wenn das Spektrum der turbulenten Wirbel, die zum WasserdampffluB beitragen,
nicht korrekt erfaBt wird. Das niederfrequente Ende des fiir die FluBberechnung

beriicksichtigten Spektrums wird durch die Abschneidefrequenz fg markiert. Wie
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sich anhand von Abb.5.18 gezeigt hat, ist die Wahl der Abschneidefrequenz bei der
HochpaBfilterung der Zeitreihen nicht ganz eindeutig. Eine falsch gew#hlte Ab-
schneidefrequenz kann zu einem systematisch zu groBen oder zu kleinen Wasser-
dampffluBl fiithren. Anstatt einer Filterlinge von 60 min hitte auch eine Filterldinge
von 50 oder 80 min benutzt werden kénnen. Wie aus Abb.5.18 ersichtlich, hitte dies
um etwa 5% kleinere bzw. groBere FluBwerte bedeutet. Der systematische Fehler
aufgrund einer nicht eindeutig festlegbaren Abschneidefrequenz bei der HochpaB-
filterung kann also mit 5% veranschlagt werden.

Auf der hochfrequenten Seite wird das gemessene Wirbelspektrum durch die
Zeitauflosung des DIAL-RASS-Systems begrenzt. Da Messungen mit dem DIAL-
RASS-System nur bis zu einer Zeitauflésung von 60s sinnvoll sind, betrdgt die
Maximalfrequenz, bis zu der turbulente Waéserda_mpf- und Schallgeschwindigkeits-
fluktuationen erfaBt werden kdonnen, 8.3-1073Hz. Die Giiltigkeit der Taylor'schen
Hypothese vorausgesetzt, bedeutet ein Frequenzbereich von 2.8-107* (entsprechend
einer Filterlinge von 60 min) bis 8.3-1073 Hz bei einem mittleren Wind in der Grenz-
schicht von 4 m/s (Abb.5.5), daB die vom DIAL-RASS-System erfaften Wirbel hori-
zontale AusmaBe von ca. 500 m bis 15km haben. Es erhebt sich die Frage, ob die
maximale Zeitauflésung von 60s in dem vorliegenden Fall ausreichend ist, um alle
fiir den turbulenten Wasserdampftransport verantwortlichen Wirbel zu erfassen,
oder ob ein signifikanter Teil des Flusses aufgrund dieser Beschrinkung des Mef-
systems nicht detektiert wird und die WasserdampffluBmessung mit dem DIAL-
RASS-System daher systematisch zu niedrige Werte liefert. Diese Frage lieBe sich
am besten durch eine unabhingige Vergleichsmessung des Wasserdampfflusses
kldren, die fiir den hier behandelten Meffall allerdings nicht zur Verfiigung steht.
Anhand der Varianzspektren der Feuchte- und Schallgeschwindigkeitsfluktuationen
sowie des Kospektrums lassen sich jedoch Riickschliisse ziehen, ob die wesentlichen
Beitrage zum WasserdampffluB erfat wurden. Abb.5.19 zeigt das Varianzspektrum
der Schallgeschwindigkeitsfluktuationen in doppelt logarithmischer Darstellung fiir
450 m Hohe. Dem Spektrum liegt die Zeitreihe des gesamten 6-stiindigen MeBzeit-
raumes in einer Zeitauflosung von 30s zugrunde. Das Varianzspektrum in Abb.5.19
erstreckt sich daher bis zu einer Nyquistfrequenz von 1.6-10"2Hz. Die Normierung

des Spektrums wurde so vorgenommen, dal

fmnx
f Sc(f)dF = c2 (5.4)

[«]

wobei S..(f) die spektrale Dichte und c,2 die Varianz der Schallgeschwindigkeitsfluk-
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Abb. 5.19: Varianzspektrum der Schallgeschwindigkeitsfluktuationen fiir 450 m Héhe.
Zusétzlich ist der fiir den Inertialbereich erwartete f5/3-Verlauf der

spéktra]en Dichte eingezeichnet.

tuationen ist. Das Spektrum wurde iiber 5 Datenpunkte gemittelt, um den statisti-
schen Fehler zu verringern.

Das Maximum der spektralen Dichte liegt bei einer Frequenz von ca. 0.002 Hz.
Bei einem mittleren Wind von 4 m/s entspricht dies einer horizontalen Wirbeigri:‘uBe
von etwa 2000 m. Bei einer Grenzschichthche von rund 1200 m bedeutet dies, daB
die energiereichen Wirbel in der GréBe von etwa 1.7 z; liegen. Dies stimmt mit den
bisherigen Untersuchungsergebnissen iiber die GréBe der energiereichen Wirbel in
einer konvektiven Grenzschicht gut 'Libérein (Kaimal et al. 1976, Young 1987). Die in
Abb.5.19 eingezeichnete Gerade zeigt den Verlauf eines Spektrums, das propor-

tional zu f~>/3 abnimmt, wie es fiir den Inertialbereich erwartet wird. Man erkennt,

‘daB der hochfrequente Teil des Varianzspektrums dem f~5/3-Gesetz folgt, wihrend

es zu niedrigeren Frequenzen hin deutliche Abweichungen davon gibt. Die Anpassung
einer Potenzfunktior‘é‘:.‘y=a-fb an das hochfrequente Ende des Spektrums oberhalb
von 6.5-10"3Hz liefert fiir die Potenz b einen Wert von -1.75%0.12. Dies deutet
darauf hin, daB der hochfrequente Teil des Spektrums bereits in den Inertialbereich

fdllt. Der Beitrag zum Wasserdampfflufl von turbulenten Wirbeln aus dem Inertial-
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Abb. 5.20: Kospektrum der Wasserdampf- und Schallgeschwindigkeitsfluktuationen
fiir eine MeBhohe von 450 m.

bereich ist jedoch klein im Vergleich zu dem Fluf}, der von den groflen, energierei~-
chen Wirbeln bewerkstelligt wird. Es ist daher anzunehmen, daBl der Beitrag zum
WasserdampffluB von Frequenzen, die groBer als die Nyquist-Frequenz des DIAL-
RASS-Systems sind; deutlich kleiner ist als der Teil, der vom MeBsystem erfal3it
wird. Dies wird durch das Kospektrum von Wasserdampf- und Schallgeschwindig-
keitsfluktuationen bestitigt. Abb. 5.20 zeigt das Kospektrum Cpc(f) fiir dieselbe Mef-

hohe von 450 m. Die Normierung ist dabei so gewidhlt, dafl

f f""cpc(f) df = cpr (5.5)
o

Die in Abb.5.20 gewihlte Darstellung von f Coc(f) gegen logf ermoglicht eine iiber-
sichtliche Darstellung des gesamten Frequenzbereiches und ist flichentreu, d.h., jede
Teilfldche unter dem Kospek‘trum zwischen zwei beliebigen Frequenzen f, und f,
entspricht der Kovarianz, die dieser Frequenzbereich zur Gesamtkovarianz beitrigt.
Da die spektrale Dichte des Kospektrums am hochfrequenten Ende bereits klein ist
und Kospektren zwischen Vertikalwind und skalaren GréBen im Inertialbereich ~ F

abnehmen, ist zu vermuten, daB Wirbel, die weiter im Inertialbereich liegen und

- 83 -



nicht vom DIAL-RASS-System erfaf3t werden, keinen signifikanten Beitrag zur Ko-
varianz leisten. Die SchluBfolgerungen, die anhand des Varianzspektrums und des
Kospektrums aus 450 m Hohe gezogen wurden, lassen sich auf die groBeren MeB-
hohen iibertragen, da dort die Dominanz der groBen Wirbel fiir den Wasserdampfflu
sogar noch deutlicher als in 450 m Hohe sein sollte.

Zusammenfassend laBt sich festhalten, daB der systematische Fehler der
WasserdampffluBmessung aufgrund der begrenzten Zeitauflosung von 60s nicht
genau bestimmt werden kann. Es gibt jedoch deutliche Hinweise, daf8 der Beitrag
zum FluB von Frequenzen jenseits der Nyquistfrequenz des DIAL-RASS-Systems
nicht von signifikanter Grofle ist.

Aufgrund der Ungenauigkeiten der MeBinstrumente kommt es zu einem sta-
tistischen Fehler bei der Bestimmung des latenten Wéarmeflusses. Bei normal verteil-
ten, unkorrelierten Fehlern der MeBgroBen, die in Gl.(4.15) eingehen, ergibt sich
der statistische Gesamtfehler durch GauB3'sche Fehlerfortpflanzung. Die statistischen
Fehler der GroBen p, T, pw und c sind klein und werden daher bei der Bestimmung
des Fehlers des latenten Wirmeflusses nicht beriicksichtigt. Die statistischen Fehler
der Kovarianz m und der Feuchtevarianz Evz_ sind nicht vernachldssigbar, da das
Rauschen bei der Schallgeschwindigkeits- und der Feuchtemessung insbesondere in
groBeren Mef3hShen durchaus in der GroBenordnung der zu messenden Fluktuationen
liegen kann.

Vor der Berechnung des statistischen Fehlers der Feuchtevarianz wird zu-
nidchst ihr Erwartungswert betrachtet. Es gilt:

B(FE,) - B(ovBeuT) = B(7E) + () -FE + E(F) . (59
Der Index m besagt, daB es sich um einen MeBwert handelt. Ap,, bezeichnet die
Abweichung des MeBwertes vom tatsdchlichen Wert der Fluktuation p}, aufgrund
des Systemrauschens des DIALs. GI.(5.6) l4Bt sich umschreiben in

E(pZ. - t%,,) = pZ . (5.7)

Zur Bestimmung der tatsichlichen Feuchtevarianz 0.2 muB also vom MeBwert p'_v%,m
die Varianz Aipw aufgrund des Systemrauschens abgezogen werden. Fiir die Varianz

dieses Ausdrucks erhilt man

02(pZ .- 0%,,) = o2((p\ +hpy)? - 0%y, ) = o2(pZ +2 50, Bpy, ) =

02(295,8pw) = 4E(plpy) = % 2., 9E ~
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N%K{v(‘g{m-m). (5.8)

N bezeichnet die Anzahl der Datenpunkte, iiber die gemittelt wird. Im letzten Schritt,
der zu Gl.(5.8) fiihrt, wird die tatsichliche Feuchtevarianz E{ durch den korrigier-
ten MeBwert (B—w{m -m) angendhert. Fiir den statistischen 1-o-Fehler der Feuchte-
varianz erhdlt man also

(T Fr) - (T (7 T} 59

me PW

Fiir den Erwartungswert der Schallgeschwindigkeit-Feuchte-Kovarianz gilt:

E(C'mp'wm) E((c’m+ ACm)(P'w'*'APw)) =

E(c;np'w+c}npr+p'wAcm+ prAcm) = EL B (5.10)

Dabej bezeichnet Ac,, die Abweichung des MeBwertes vom tatsdchlichen Wert der
Fluktuation c},, aufgrund des Systemrauschens des RADAR-RASS. Der Erwartungs-
wert der gemessenen Kovarianz ist also gleich der tatsdchlichen Kovarianz ci,p\, .

Die Varianz der gemessenen Kovarianz ergibt sich zu

2 (CrnPwrm) = 92(Cinbpuw + Puwbem* Bpy A ) =
= 3 (T T+ B 7T + e P,
= lﬁ {-A_z?‘;,(;zm— Azcm)+ Wm(?wfm- Azpw)+ Azcm Azpw}
- P ot T ol - BB} (5.11)

woraus ein statistischer 1~o-Fehler der Schallgeschwindigkeit-Feuchte-Kovarianz von

mpwm

6 (CmPwrm) = {11\1 [ o €2 ot BCm P2 - Pc—mﬁ%}'}m (5.12)
folgt. Sowohl zur Korrektur der gemessenen Feuchtevarianz (Gl.(5.7)) als auch zur
Berechnung der statistischen Fehler der Feuchtevarianz (Gl.(5.9)) und der Feuchte-
Schallgeschwindigkeit-Kovarianz (Gl.(5.12)) muB3 man die Varianzen Kﬁ?m und Pw
aufgrund des Rauschens des RADAR-RASS bzw. des DIAL-Systems kennen. Beide
GroBen lassen sich aus den jeweiligen Varianzspektren abschidtzen. In Abb.5.21 ist
exemplarisch das Varianzspektrum der Wasserdampffluktuationen fiir den gesamten
MeBzeitraum und fiir eine MeBhohe von 600m dargestellt. Die Normierung des

Spektrums wird analog zu der des Varianzspektrums der Schallgeschwindigkeit vor-
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Abb.5.21: Varianzspektrum der Wasserdampffluktuationen in 600m Hohe. Unter
Annahme eines weiBen Rauschspektrums ergibt sich ein statistischer
Fehler der Wasserdampfmessung aufgrund des Systemrauschens von

0.34 g/m>.

genommen:

fmll
f Spa(f) df =2 = o7 + A%p,, . (5.13)

Dabei bezeichnet S_,(f) die spektrale Dichte. Die Fliche unter der Kurve in Abb.5.21
ist also gleich der Summe aus der tatsdchlichen Feuchtevarianz pi, und der durch
Systemrauschen bedingten Varianz Azpw. Man erkennt, dafl das Varianzspektrum

£75/3 abnimmt,

der Feuchte im hochfrequenten Bereich nicht wie erwartet mit etwa
sondern oberhalb von 4-1073 Hz nahezu konstant verlau{:'t. Normalverteilte statisti-
sche Schwankungen eines Mewertes duflern sich im Spektrum als weiBes Rauschen.
Am hochfrequenten Ende des Varianzspektrums ist das Rauschniveau offensichtlich
groBer als die tatsdchliche Feuchtevarianz in diesem Frequenzbereich, wodurch es
zu dem nahezu konstanten Verlauf des Spektrums kommt. Bei Annahme eines weiflen
Rauschens im gesamten Frequenzspektrum ist die Fliche des gestrichelt eingezeich-
neten Rechtecks ein MaB fiir die Varianz A%p, aufgrund des Systemrauschens.

Daraus ergibt sich ein statistischer 1-o-Fehler der Feuchtemessung in 600 m Hohe
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von o(p,,)=0.34 g/m3. In den unteren MeBhohen ist der statistische Fehler der
Feuchtemessung kleiner, so daB das Rauschniveau am hochfrequenten Ende des
Varianzspéktrums nicht sichtbar ist. Dies gilt auch fiir die Varianzspektren der
Schallgeschwindigkeit. In einem solchen Fall wird angenommen, daB das Rausch-
niveau dem niedrigsten signifikanten Wert der spektralen Dichte am. hochfrequenten
Ende des Spektrums entspricht. Der daraus ermittelte statistische Fehler stellt
dann eine obere Abschitzung dar. Da nicht zu erwarten ist, daB sich das System-
rauschen wahrend der Messung signifikant dndert, werden unabhéngig von der Lénge

der Mittelungszeit bei der FluBberechnung stets die aus dem Varianzspektrum fiir

den gesamten MeBzeitraum abgeleiteten Werte fiir Azpw und A*c,, verwendet.
Unter Beachtung von GI.(5.9) und GI.(5.12) ergibt sich ein statistischer 1-o-

Fehler o(E;,.) des latenten Wirmeflusses von

o>
I)
|

M; o - 1
O<ELat>=Lw(1+_L£_deT){E{TAPWC—-E L P72, - BT} +

M p m m mirwm m
w
R, T, T .24 i 2
w Cs - (~7
+(0.16 _E—) = pw(.pwm—pr)} : (5.14)

Auf die Samplingfehler bei der Bestimmung des Wasserdampfflusses mittels
der Eddy-Correlation-Methode wurde schon in Kap.2.4 eingegangen (Gl.(2.23) und
(2.24)). In gleicher Weise erhdlt man fiir den Sampling'fehler os(c'mp'Wm) der

Schallgeschwindigkeit-Feuchte-Kovarianz:

1+ 1/%2 (z 1/3 2

1/2
=) z c'mp'Wm} . (5.15)

os(c;np'wm)={o.32 e (=

Dabei wird davon ausgegangen, daB die Ahnlichkeitsbeziehung fiir den Integral Scale
der Schallgeschwindigkeit-Feuchte-Kovarianz die gleiche ist wie fiir die Kovarianz
aus Vertikalwind un\d Feuchte. Unter Beachtung der von Lenschow und Stankov
(1986) entwickelten Ahnlichkeitsbeziehung fiir den Integral Scale der Feuchtevarianz

ergibt sich filir den Samplingfehler der korrigierten Feuchtevarianz (—p—'gm— Aipw):

4 1/2
B ) | 7 ) ) (FEFR) . s
m 1

Die Samplingfehler der Feuchtevarianz und der Schallgeschwindigkeit-Feuchte-Kova-
rianz sind miteinander korreliert. Wenn z.B. wihrend eines Meflabschnitts weniger

konvektive Wirbel vom DIAL-RASS-System erfaBt werden, als es dem mittleren
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Zustand der Grenzschicht entspricht, werden die Meflwerte von ‘p_\?,- und ?m_pw beide
zu klein ausfallen. Die Berechnung des Gesamtsamplingfehlers des latenten Warme-
flusses erfolgt deshalb durch Addition der entsprechenden Standardabweichungen.
Die Samplingfehler der gemittelten MeBgroBen p, T, Ppw und cg sind vergleichsweise
gering und werden daher nicht beriicksichtigt. Fiir den Samplingfehler des latenten

Warmeflusses ergibt sich also

M; P — S T
0o(Epap) = Lw(1+-ﬁi;—w Ra T )| 0a(Cinpwen) - o.mL_ﬁ_

(5.17)

mit den Samplingfehlern os(c'mpiwm) und os(?‘gm— Azpw) aus GL.(5.15) und (5.16).

5.4.3 Ergebnisse

In Abb.5.22 bis 5.24 sind fiir 3 verschiedene MeBintervalle die gemdB Gl.(4.15) be-
rechneten Vertikalprofile des latenten Widrmeflusses zwischen 450 und 675m dar-
gestellt. Gleichzeitig sind fiir jede MeBhohe der statistische und der Samplingfehler
eingezeichnet. Die Samplingfehler sind fiir MeBintervall 1 und 2 etwa doppelt so grof
wie die statistischen Fehler. Ihre Grof3e liegt bei etwa 30-40%, wahrend die statisti-
schen Fehler eine Grofe von etwa 20% haben. Fiir MeBintervall 3 sind die statistischen
Fehler und die Samplingfehler etwa gleich groB und liegen absolut bei 20-40 W/m?2,
Die etwa 10%-ige systematische Unterschédtzung des Wasserdar\npfflusses aufgrund
der Nichtberiicksichtigung der Variabilitdt der Feuchte unterhalb von 450 m (siehe
Kap.5.4.2) ist also nur etwa halb so groB wie der statistische Fehler der FluBwerte
und ist daher tolerabel. Jeder MeBpunkt reprédsentiert einen iiber 75m vertikal ge-
mittelten FluBwert. Der Mef3bereich, in dem WasserdampffluBwerte bestimmt werden
konnten, erstreckt sich also von ca. 400 bis etwa 700 m Hohe. Oberhalb von 700 m
konnten keine verldBlichen FluBwerte ermittelt werden, da die Zeitreihen der Schall-
geschwindigkeit in diesen MeBhohen zu viele Ausfélle aufgrund zu sehwacher Riick-
streusignale haben. Hinzu kommt, daB der statistische Fehler der Wasserdampfmes-
sung oberhalb von 700 m aufgrund abnehmender Signalintensitdt deutlich zunimmt
und somit in die GidBe der zu messenden Wasserdampffluktuationen kommt.
Dadurch erhsht sich auch der statistische Fehler der daraus abgeleiteten Wasser-
dampffliisse derart, daB die Aussagekraft dieser zus#tzlichen FluBwerte ohnehin nur

gering ware.
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Abb. 5.22: Vertikalprofil des latenten Wéir[meflusses fiir MeBintervalll (10:41-

13:31 MEZ) mit statistischen Fehlern (——) und Samplingfehlern (
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Abb. 5.23: Vertikalprofil des latenten Wirmeflusses fiir MeBintervall 2 (11:45-
12:45 MEZ) mit statistischen Fehlern (——) und Samplingfehlern (
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Abb. 5.24: Vertikalprofil des latenten Wairmeflusses fiir MeBintervall 3 (16:02 -
16:32 MEZ) mit statistischen Fehlern (——) und Samplingfehlern (----- ).
In der untersten und obersten Mefhéhe sind die statistischen Fehler

groBer als die Samplingfehler.

Die Mittelungszeitrdume der hier gezeigten FluBprofile wurden so gewihlt,
daf} sie Zeitabschnitte mit unterschiedlichen meteorologischen Bedingungen am Mef3~-

standort umfassen:

e MeSintervalll : ~3h, 10:41-13:31 MEZ (Abb.5.22)
Wie anhand von Abb.S5.4 ersichtlich, ist dieser Zeitraum durch Phasen mit
kriftiger Konvektion gekennzeichnet, wihrend denen konvektive Zellen bis in
die freie Troposphdre vorstoBen. Dazwischen liegen offensichtlich ruhigere
Abschnitte. Gegen Ende dieses Mefzeitraumes nimmt die konvektive Aktivitdt
etwas ab, was an den weniger kriftigen VorstéBen in die freie Troposphire
zu erkennen ist.

e Meflintervall 2,: 1h, 11:45-12:45 MEZ (Abb.5.23)
Dieser eihstiindige MefBabschnitt ist durch starke Konvektion gekennzeichnet.

Die meiste Zeit befanden sich Cumulus-Wolken direkt iiber dem MeBstandort

(Abb.5.4). In Abb.5.25 sind die Fluktuationen des Wasserdampfgehaltes, der
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Abb. 5.25: Zeitlicher Verlauf der Wasserdampf- und Schallgeschwindigkeitsfluktua-

tionen (unten) sowie der Fluktuationen des Aerosolriickstreukoeffizien-

ten (oben) wihrend MeBintervall 2 (11:45 - 12:45 MEZ ).

Schallgeschwindigkeit und des Aerosolriickstreukoeffizienten fiir denselben

MeBabschnitt dargestellt. Der untere Teil von Abb.5.25 zeigt den Verlauf der

Schwankungen des Wasserdampfgehaltes und der Schallgeschwindigkeit in

450 m Hohe. Die Fluktuationen der Schallgeschwindigkeit liegen zwischen maxi-

mal +2.8 und -2 m/s, wahrend die Feuchteschwankungen in einem Bereich von

ca. £ 0.8 g/m3 liegen. Man erkennt, daB3 die beiden Zeitreihen iiber weite Strek-

ken gut korreliert sind. Der Korrelationskoeffizient fiir diesen 60-miniitigen

MeBabschnitt betrdgt 0.42. In der oberen Hilfte von Abb.5.25 sind die Fluk-
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tuationen des Aerosolriickstreukoeffizienten in einer Hohe von 900 m darge-
stellt. Sie wurden durch eine Hochp‘an'ilterung aus den mit dem DIAL gemes-
senen Werten des Aerosolriickstreukoeffizienten gewonnen - analog zur Filte-
rung der Schallgeschwindigkeits- und Wasserdampfdaten. Die Fluktuationen
des Aerosolriickstreukoeffizienten dienen als Indikator fiir die groBskaligen
Konvektionsprozesse in der Grenzschicht. Eine deutlich positive Schwankung
deutet auf aerosolreiche Luft hin, die aus der untere;l, bodennahen Grenzschicht
stammt, d.h., es herrschen aufwértsgerichte konvektive Vertikalbewegungen
vor. Eine signifikant negative Schwankung des Aerosolriickstreukoeffizienten
dagegen laBt auf Entrainment von trockener, aerosolarmer Luft aus der freien
Troposphdre in die Grenzschicht schlieBen. Die MeBhohe von 900m wurde
gewihlt, um einen guten Uberblick iiber die groBtskaligen konvektiven Zellen
zu bekommen. In der mittleren und unteren Grenzschicht kommt es vielfach
zu einer Aufspaltung in kleinere konvektive Wirbel. Man erkennt, daB} insbe-
sondere wahrend der zweiten halben Stunde des MeBabschnittes die Fluktu-
ationen des Aerosolriickstreukoeffizienten mit den Feuchte- und Schallge-
schwindigkeitsschwankungen positiv korreliert sind. An den Stellen, an denen
die Fluktuationen des Aerosolriickstreukoeffizienten positive, konvektive Ver-
tikalbewegungen vermuten lassen, findet man in der Tat eine positive Schall-
geschwindigkeitsfluktuation, was einen positiven Vertikalwind bedeutet, sowie
eine erhchte Feuchte, wie es fiir ein aus Bodenndhe aufsteigendes Luftpaket
zu erwarten ist. Umgekehrt findet man bei Entrainment, wie erwartet, einen
nach unten gerichteter(l Vertikalwind und eine Abnahme der Feuchte. Wie aus
Abb. 5.25 ersichtlich, wurden wihrend dieses einstiindigen MeBzeitraumes 5

grofle konvektive Zellen erfafit.

MeBintervall 3 : 30 min, 16:02 - 16:32 MEZ ( Abb.5.24)
Dieser 30-miniitige MeBabschnitt ist gekennzeichnet durch eine deutlich abge-
schwiachte Konvektion. Zu diesem Zeitpunkt hatten sich die Cumulus-Wolken

bereits aufgelost (Abb.5.4).

Die GroBe der gemessenen latenten Warmefliisse ist fiir die 3 MeBintervalle

deutlich verschieden, wie man es aufgrund der unterschiedlichen meteorologischen

Bedingungen erwaftet. Wahrend des MeBintervalles 2 wurde bei krdftiger Konvektion

ein FluB von etwa 340 W/m?2 gemessen, wohingegen wahrend MeBintervall 3 bei

schwacher Konvektion nur ein latenter WirmefluB von ca. 50 W/m? ermittelt wurde.

Fir den etwa 3-stiindigen MeBzeitraum 1, der sowohl stark konvektive als auch
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weniger turbulente Phasen umfaBt, ergibt sich ein FluB von etwa 200 W/m?2.

Da sich im MeBintervall zwischen 400 und 700 m keine Wolken befinden,
sollte sich der Wasserdampffluf3 linear mit der Héhe @ndern. Die Abweichungen der
gemessenen FluBiprofile von einem linearen Verlauf lassen sich durch die statisti-
schen Fehler erkldren. Die Samplingfehler in den verschiedenen MeBh6hen sind mit~
einander korreliert, da die Erfassung bzw. Nichterfassung einer groBen konvektiven
Zelle durch das MeBsystem eine Anderung des gemessenen Wasserdampfflusses
fiir alle Hohenstufen in die gleiche Richtung bewirkt. Die Streuung der MefBwerte
kann daher nicht auf die Samplingfehler zuriickgefiihrt werden. Die Anpassung einer
Geraden an die gemessenen FluBprofile liefert fiir die 3 MeBabschnitte folgende

Werte fiir die Steigung:

e MeBintervall 1 : 0.2410.22 W/m?3
e Meflintervall 2 : 0.07+0.40 W/m?3
e MeBintervall 3 : -0.39£0.20 W/m3

Aufgrund des relativ geringen vertikalen MeBbereichs 148t sich die vertikale Wasser-
dampffluBdivergenz nur ungenau bestimmen. Die Regressionsanalyse ergibt fiir Mef}-
intervall 1 einen signifikant positiven Gradienten des latenten Wiarmeflusses. Bei
krdaftigem Entrainment, wie es wdhrend dieses Zeitraumes geherrscht hat, ist ein
Entrainment-WasserdampffluB, der grofier als der BodenwasserdampffluB} ist, und
damit ein positiver Gradient des Wasserdampfflusses in der Grenzschicht wahr-
scheinlich. Bei einer mittleren Grenzschichthdhe von ca. 1200 m entspricht ein Gra-
dient von 0.24 W/m?3 - vorausgesetzt, daB er in der gesamten Grenzschicht konstant
ist - einer Zunahme des latenten Wirmeflusses von 288 W/m? iiber die gesamte
Grenzschicht gesehen. Dies ist in einer sommerlichen, konvektiven Grenzschicht bei
starkem Entrainment durchaus realistisch. Fiir das zweite FluBprofil, dessen 1-stiin-
diger MeBzeitraum in den Mittelungszeitraum von Profil 1 fallt, ergibt sich ebenfalls
ein positiver Gradient des Wasserdampfflusses, der allerdings deutlich geringer
ausfillt und statistisch nicht signifikant ist. Im Rahmen der statistischen Genauig-
keit stimmen die Gradienten fiir diese beiden MeBabschnitte iiberein. Die Regres-
sionsanalyse fiir Profil 3 liefert eine signifikant negative Steigung. Dies ldBt sich
erwarten, da der BodenwasserdampffluB gegen 16:00 Ortszeit noch etwa 60% des
mittdglichen Bodenflusses betrigt, wihrend der Entrainmentflufl aufgrund der deut-
lichen Abschwichung der Konvektion sehr klein sein sollte. Der Fehler des mittels
der Regressionsanalyse bestimmten Vertikalgradienten ist fiir alle 3 Profile so grof,

daf sich keine genaueren Angaben iiber die absolute GroBe der WasserdampffiuB-
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divergenz machen lassen.

Zusammenfassend ld4Bt sich festhalten, daB sowohl die relativen Groflen der
gemessenen WasserdampffluBwerte als auch die durch Regressionsanalyse ermit-
telten Vorzeichen des Vertikalgradienten in Ubereinstimmung mit den wihrend des
jeweiligen MeBabschnittes herrschenden meteorologischen Bedingungen sind. Ob
auch die absoluten Groflen der gemessenen Fliisse mit den lokalen meteorologischen
Bedingungen in Ubereinstimmung sind, soll im folgenden Kapitel anhand von Ab-
;ch'aitzungen des Wasserdampfflusses mittels der in Kap. 4.2 vorgestellten indirekten

MeBmethoden untersucht werden.

5.5  Abschdtzung des Wasserdampfflusses mit indirekten Methoden

Die Abschédtzung des Wasserdampfflusses mit den in Kap. 4.2 vorgestellten indirek-
ten Methoden (Gl. (4.19), GI. (4.25/y4.26)) wird fiir MeBintervall 1 (10:41 - 13:31 MEZ)
vorgenommen, da die Samplingfehler des mit der Eddy-Correlation-Methode be-
stimmten WasserdampffluBprofils fiir diesen Zeitraum relativ am kleinsten sind. Ein
Vergleich mit den indirekten MeBmethoden, die eine Abschidtzung des mittleren
Wasserdampfflusses liefern, ist daher fiir MeBintervall1 am sinnvollsten.

InTab. 5.1 sind sdmtliche GroBen, die fiir die Abschiatzung des Wasserdampf-
flusses in der Grenzschicht mittels der Kontinuitéatsgleichung fiir Wasserdampf (Gl.
(4.19)) und anhand des Entrainment-Wasserdampfflusses (Gl.(4.25/4.26)) bendtigt
werden, aufgelistet und ithr gemessener bzw. abgeschidtzter Wert inklusive einer
Fehlerabschitzung fiir den Zeitraum zwischen 10:41 und 13:31 MEZ angegeben. In
der rechten Spalté ist vermerkt, mit welcher Methode die gesuchten Grofen be-
stimmt wurden. Im folgenden soll auf die in Tab.S5.1 aufgelisteten GroBen und ihre
Bestimmung ndher eingegangen werden.

In Abb.5.26 sind die zeitliche Anderung der Grenzschichthhe 8z;/3t und die
Anderung des riumlich gemittelten Wasserdampfgehaltes 3<p,, >/3t fiir den gesam-
ten Mefzeitraum dargestellt. Die Zeitauflésung beider Kurven betrdgt 30 min. Zur
Glidttung wurden beide Kurven iiber 90 min gleitend gemittelt. Die zeitliche Anderung
der Feuchte wurde aus den DIAL-Daten im Hohenbereich zwischen 450 und 675 m
ermittelt. Aufgrunwé‘ der guten Durchmischung der konvektiven Grenzschicht kann
man annehmen, daB diese Werte in guter Ndaherung die Anderung des Wasserdampf-
gehaltes in der gesamten Grenzschicht reprédsentieren. Anhand von Abb.5.26 erkennt

man, daB bis ca.13:00 MEZ die Grenzschicht aufgrund von Entrainment mit einer
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Kontinuitdtsgleichung
(GL.(4.19))

Entrainment-
Wasserdampfflufl

Methode der

Besti
(G1.(4.25/4.26)) N Fat
at 9Z;
-1.0£0.2-107%g/m3/s ot DIAL
= 0.024+0.002 m/s
Pw . <1.0-1073 g/m*
oz
a<pe> 1
ot
=0, z<900m, siehe Abb.5.4
[ da keine Wolken
~0,z>900m

L

Spw=7.2£0.3g/m3

B T T —

DIAL und Radiosonde

e e e

u(z;) = 2m/s Radiosonde
dz; e
— ~ 0.0 Abschidtzung
ox
w(z;)= Vorhersagemodell
0.0...-1.0-1072m/s des DWD
297 W/m?

Penman-Monteith-Modell

Tab.5.1:

Meteorologische GréBen, die zur Abschidtzung des Wasserdampfflusses

mit den in Kap. 4.2 vorgestellten indirekten MeBmethoden benStigt werden.

Dargestellt sind ihr Wert fiir MeBintervalll (10:41-13:31 MEZ) und die
Methode ibhrer Bestimmung.
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Abb. 5.26: Mittlere zeitliche Anderung der Grenzschichthhe und der Feuchte in der

Grenzschicht.

Rate von 0.02 -0.03 m/s anwichst. Wihrend desselben Zeitraumes nimmt der Was-
serdampfgehalt in der Grenzschicht mit ca.1-107*g/m3/s ab - trotz eines Feuchte-
eintrags in die Grenzschicht durch den Bodenwasserdampfflul. Die Beitrige lokaler
Effekte und von Advektionsprozessen zu dieser Feuchteabnahme lassen sich nicht
klar trennen. Aufgrund der GroBwetterlage ist es sehr wahrscheinlich, da wahrend
der Messung grofirdumiges Absinken und Advektion trockener Luftmassen herrsch-
ten. Die Feuchteabnahme wihrend der ersten 3 Stunden der Messung ldBt sich also
zum Teil durch diese Advektionsprozesse erkldren. Wie anhand von Abb.5.4 ersicht-
lich, &@ndert sich die vertikale Erstreckung und der Bedeckungsgrad der Cumulus-
wolken wihrend der ersten 3 Stunden der Messung praktisch nicht. Der Fliissig-
wassergehalt sollte annihernd konstant sein (3<pg>/3t~0). Die Abnahme des
Wasserdampfgehaltes in der Grenzschicht kann also nicht durch eine Netto~Konden-
sation in den Wolken erkldrt werden. Es ist daher anzunehmen, daB die Aus-
trocknung der GrenZschicht im wesentlichen auf das kriftige Entrainment von
trockener Luft aus der freien Troposphére zuriickzufiihren ist. Dies wird durch den
weiteren zeitlichen Verlauf von 3<p,, >/9t und 3%;/dt bestitigt. Nach ca. 13:00 MEZ

kommt es zunidchst zu einer Verlangsamung des Anwachsens der Grenzschicht,
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dann zu einem Stillstand und ab etwa 14:00 MEZ zu einer Abnahme der Grenzschicht-
hdhe. Dies bedeutet eine deutliche Abnahme der Entrainment-Intensitdt. Die beob-
achtete Abnahme der Grenzschichthohe ist auf groSriumiges Absinken und vermut-
lich auf Advektion einer geringeren Grenzschichththe zuriickzufiihren. Eine ver-
ringerte Entrainment-Intensitidt bedeutet weniger Zufuhr von trockener Luft in die
Grenzschicht, was sich im Feuchtegehalt der Grenzschicht bemerkbar machen sollte.
In der Tat wird nach 13:00 MEZ eine deutliche Verlangsamung der Feuchteabnahme
und ab etwa 13:40 MEZ eine Zunahme der Feuchte in der Grenzschicht beobachtet.
Bei verringertem Entrainment liberwiegt jetzt die Anfeuchtung der Grenzschicht
durch die Verdunstung am Boden. Die Auflosung der Wolken zwischen 13:00 und
15:00 MEZ (siehe Abb.5.4) trigt nur in geringem Mafe zur zeitlichen Anderung der
Grenzschichtfeuchte bei. Da der Fliissigwassergehalt von Cumuluswolken typischer-
weise bei max. 1.0 g/m3 liegt’ ( Pruppacher 1978) und die Wolken bei einem Be-
deckungsgrad von ~ 3/8 nur das obere Drittel der Grenzschicht umfassen, fiihrt die
- vollstandige Auflosung der Wolken innerhalb von 2 Stunden lediglich zu einem
Feuchteanstieg in der gesamten Grenzschicht von maximal 2-107°g/m3/s. Ab ca.
14:50 MEZ kommt es wieder zu einer Abnahme der Feuchte ix; der Grenzschicht,
obwohl die lokalen Bedingungen nahezu konstant bleiben. Die Grenzschichthdhe
nimmt bis zum Ende der Messung mit ca. 0.02m/s ab. Das Entrainmfnt bleibt
gering und kann daher nicht der Grund fiir die Feuchteabnahme sein. Der Boden-
wasserdampfflul nimmt im gleichen Zeitraum tageszeitlich bedingt nur leicht ab.
Die Abnahme der Feuchte wahrend der letzten 2 Stunden der Messung ist daher
sehr wahrscheinlich auf eine Zunahme der Advektion von trockener Luft zuriick-
zufiithren.

Die Tatsache, daB das Entrainment gegen Ende der Messung offensichtlich
gering ist, bietet die Moglichkeit, den EinfluB der horizontalen Feuchteadvektion
grob abzuschétzen. Bei Vernachlissigung des Entrainment-Wasserdampfflusses er-

hdlt man mit GI.(4.19) fir z=2z;:

('——') B pwt P> _ ¥Hpw dpw W(z;)
w PW ° Zi 3 + u +
t ax oz 2

|
o

(5.18)

Alle Grioflen, abgesehen vom Horizontalgradienten der Feuchte, sind aus Messungen
bekannt oder kdnnen modelliert werden (siehe Tab.5.1). 3<p,,>/3x 14Bt sich also
aus Gl.(5.18) bestimmen. Da die Advektion von trockener Luft offensichtlich gegen
14:50 MEZ zugenommen hat, wird 9<p,, >/3x fiir 14:30 MEZ berechnet, um zu einer

Abschidtzung der Horizontaladvektion wihrend der ersten 3 Stunden der Messung
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zu kommen. Dabei wird angenommen, daB die Horizontaladvektion bis 14:30 MEZ
zeitlich konstant war. Es ergibt sich ein horizontaler Feuchtegradient von
3<pw>/3x=0.6....1.5-10"° g/m*. Die Bandbreite der Werte wird im wesentlichen

durch die Fehler bei der Bestimmung des Bodenwasserdampfflusses (w'p;”)o und des

~ Vertikalwindes w(z;) verursacht.

Der mittlere Vertikalwind w am MeBstandort 148t sich aus Abb.5.27 ent-

nehmen. Abb.5.27 zeigt die Anderung des Luftdruckes in hPa/s im 850 hPa-Druck-

[
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Abb. 5.27: Vertikalwind im 850 hPa~Niveau fiir den 10. 7. 91, 13:00 MEZ in hPa/s. Die

Daten wurden mit dem Vorhersagemodell des Deutschen Wetterdienstes

berechnet (Dietzer 1992).



niveau iiber Mitteleuropa fiir den 10.7.91 um 13:00 MEZ. Die zeitlichen Druckédnde-
rungen wurden mit Hilfe des Vorhersagemodells des Deutschen Wetterdienstes aus
den Wetterdaten von 13:00 MEZ berechnet (Dietzer 1992). Im 850 hPa-Niveau
entspricht ein Druckanstieg von 0.001hPa/s einer Vertikalgeschwindigkeit von
-0.0097 m/s, also ungefdhr - 0.01m/s. Die Angaben in Abb.5.27 lassen sich daher
leicht in Vertikalgeschwindigkeiten konvertieren. Zur Zeit der Messung befand sich
die 850 hPa - Druckfliche in einer Hohe von etwa 1550 m, also etwas oberhalb der
Grenzschicht. Die abgelesenen Werte geben also etwa den mittleren Vertikalwind
in Hohe der Oberkante der Grenzschicht W(z;) an. Man erkennt anhand Abb.5.27,
daB abgesehen von einem kleinen Bereich iiber Mecklenburg-Vorpommern in ganz
Norddeutschland grofriumiges Absinken herrschte mit Werten der Vertikal-
geschwindigkeit bis zu - 0.0l m/s. Im siidwestlichen Schleswig-Holstein im Bereich
des MeBstandortes lag die Vertikalgeschwindigkeit bei etwa - 0.005m/s. Die Auf-
losung des Modells ist allerdings nicht hoch genug, um den Vertikalwind am MeB-
standort genau angeben zu kdnnen. Es ldBt sich aber die Aussage machen, dafl der
mittlere Vertikalwind in Hohe der Oberkante der Grenzschicht im Bereich zwischen
0 und - 0.01m/s gelegen haben mufB. Unter der Annahme einer hdhenkonstanten
Horizontalwinddivergenz 1dBt sich aus W(z;) der mittlere Vertikalwind W(z) in der
Grenzschicht gemih Gl.(4.18), wie in Tab.5.1 angegeben, berechnen.

Die fiir die Bestimmung des Entrainmentflusses gemaB GIl.(4.25) bendtigte
Feuchtedifferenz §p,, l4Rt sich wihrend der ersten 3 Stunden der Messung nicht
allein aus den DIAL-Daten ableiten, da aufgrund der Grenzschichtwolken kein ver-
liBliches Signal aus der freien Troposphire oberhalb der Grenzschicht empfangen
werden konnte. Der Wasserdampfgehalt oberhalb der Grenzschicht wird daher aus
den Radiosondendaten entnommen. Der horizontale Advektionsterm 93Z;/3x kann
aus den vorliegenden Daten nicht abgeschédtzt werden und wird daher nicht beriick-
sichtigt.

Um die Absolutwerte des Wasserdampfflusses im Hohenbereich zwischen 400
und 700 m abschidtzen zu kdnnen, wird fiir beide indirekte Methoden der Wert des
Bodenwasserdampfflusses benttigt. Da der WasserdampffluBl am Boden nicht gemes-
sen wurde, wird er mit Hilfe des Penman-Monteith-Modells in der von De Bruin und
Holtslag (1982) benutzten Form berechnet. Die grundlegende Idee des Penman-
Monteith-Modells ist, daB sich der Nettostrahlungsflu8 am Boden in Bodenwirme-
fhiB, fiihlbaren und latenten WirmefluB aufteilt. Die kurzwellige Strahlungsbilanz
wird aus den Globalstrahlungsdaten des Meteorologischen Observatoriums des Deut-

schen Wetterdienstes in Hamburg berechnet. Dabei wird eine Bodenalbedo von 0.2
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zugrunde gelegt, wie sie fiir landwirtschaftlich genutzte Flichen im Sommer typisch
ist ( Oke, 1978b). Die langwellige Strahlungsbilanz wird - wie in Anhang B von De
Bruin und Holtslag (1982) beschrieben ~ berechnet. Der BodenwérmefluB wird gemiB
Burridge und Gadd (1977) mit 10% des Nettostrahlungsflusses am Boden abgeschitzt.
Die verbleibenden 90% werden auf fiihlbaren und latenten Wirmefluf aufgeteili.
Deren relativer Anteil hingt von 3 Parametern ab: dem aerodynamischen Widerstand
und dem Bodenwiderstand bzgl. Wasserdampftransport sowie dem Sdttigungsdefizit
in der Beobachtungshthe. Letzteres wird aus den Temperatur~ und Feuchtedaten,
die in 2m Hohe am MeBstandort gemessen wurden, berechnet. Fiir den aerodyna-
mischen und den Bodenwiderstand wird eine Bandbreite von Werten eingesetzt, die
wihrend eines mehrmonatigen Feldexperimentes in Cabauw/Niederlande im Sommer
1977 bei unterschiedlichen Witterungsbedingungen gefundeh wurden (De Bruinl und
Ho]ts]ag, 1982). Diese Messungen wurden iiber einem mit Gras bewachsenen Feld
vorgenommen. Das umliegende Land wurde vorwiegend landwirtschaftlich genutzt.
Gelindestruktur und Bodenbewuchs sind also mit denen am MeBstandort in Itzehoe
vergleichbar, so daB eine Ubertragung der von De Bruin und Holtslag gefundenen
Werte des aerodynamischen Widerstandes und des Bodenwiderstandes gerechtfertigt
ist. Die Modellrechnungen liefern fiir den Zeitraum zwischen 10:41 und 13:31 einen
BodenwasserdampffluB von 205 bis 296 W/m?, je nachdem, welche Werte fiir den
aerodynamischen Widerstand bzw. den Bodenwiderstand benutzt wurden. Die Aus-
wirkungen mdoglicher Fehler bei der Bestimmung des Strahlungsflusses am Boden
sowie bei der Abschdtzung des Bodenwidrmeflusses sind dabei ebenfalls beriick-
sichtigt.

Die WasserdampffluBwerte, die mit den indirekten Methoden unter Benutzung
der in Tab.5.1 angegebenen Werte bestimmt wurden, sind fiir den Hohenbereich
zwischen 400 und 700 m in Abb.5.28 dargestellt. Die Bandbreite von Wasserdampf-
fluBwerten, die sich durch Abschidtzung mittels der Kontinuitdtsgleichung fiir
Wasserdampf (Gl.(4.19)) ergibt, ist héllgrau unterlegt, und die WasserdampffluB3-
werte, die sich unter Annahme eines linearen WasserdampffluBprofiles aus dem
Boden- und Entrainment-WasserdampffluB ergeben (Gl.(4.26)), sind grau unterlegt
dargestellt. Beide Wertebereiche iiberlappen, was durch die dunkelgraue Schraffur
in Al:;b.S.ZB angedeutet ist. Gleichzeitig ist das mit der Eddy-Correlation-Methode
fiir MeBintervall lgfll?estimmte FluBprofil mit den statistischen und Samplingfehlern
eingezeichnet. Man\ erkennt, daf3 die mit dem DIAL-RASS gemessenen Wasserdampf-
fluBwerte - abgesehen vom Wert in 675m Hohe - unter den mit den indirekten

Methoden abgeschdtzten Werten liegen. Berticksichtigt man jedoch die Sampling-
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Abb. 5.28: Vergleich des gemessenen latenten WirmefluBprofils mit den abgeschitz-
ten latenten Wirmefliissen fir MegBintervall 1 (10:41-13:31 MEZ). Das
gemessene Profil ist mit statistischen Fehlern (——) und Sampling-
fehlern (----- ) eingezeichnet, der Bereich der abgeschitzten Fluflwerte

ist grau unterlegt dargestellt.

fehler und die statistischen Fehler, so gibt es einen deutlichen Uberlapp zwischen
den abgeschitzten und den gemessenen FluBwerten. Alle 3 Verfahren liefern unab-
hingig voneinander eine signifikant. positive WasserdampffluBdivergenz. Aufgrund
der relativ groBen Unsicherheit der abgeschitzten Wasserdampffliisse ist eine genaue
Validierung der mit dem DIAL-RASS-System gemessenen Fliisse nicht m&glich. Dazu
wiren Vergleichsmessungen des WasserdampffluBprofils ndtig, wie sie z.B. mit
Flugzeugen durchgefiihrt werden kdnnen. Der hier gezeigte Vergleich mit den abge-
schatzten Fliissen 148t allerdings die Aussage zu, daB die mit dem DIAL-RASS
gemessenen FluBwerte in der richtigen Grofenordnung liegen. AuBerdem wird die

vom DIAL-RASS gemessene Zunahme des Wasserdampfflusses mit der Hdhe

bestdtigt.
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6 AbschluBbetrachtung

In der vorliegenden Arbeit wurden aus zeitlich und rdumlich hochaufgelsten Mes-
sungen des Wasserdampfgehaltes und der Schallgeschwindigkeit, die mit einem
aktiven Fernerkundungssystem, bestehend aus einem Wasserdampf-DIAL und einem
RADAR-RASS-System, simultan durchgefiihrt wurden, unter Benutzung der Eddy-
Correlation-Methode Wasserdampffliisse in der mittleren Grenzschicht abgeleitet.
Die MeRdaten wurden an einem klaren Tag im Juli 1991 bei kréftiger Konvektion in
der Grenzschicht aufgenommen. Fiir 3 MeBabschnitte zwischen 30 min und 3 h Dauer,
die sich durch unterschiedlich starke Konvektion auszeichnen, wurden Vertikalprofile
des Wasserdampfflusses zwischen 400 und 700 m Hdhe mit einer Vertikalauflb‘sung
von 75m bestimmt. Die statistischen Fehler der WasserdampffluBwerte liegen bei
ca. 20%. Die Samplingfehler sind meist grofler und liegen - je nach Linge des Mit-
telungszeitraumes - bei 30 bis 40 %. Die groflen Samplingfehler sind kein spezifisches
Problem des DIAL-RASS-Systems. Da die fiir den WasserdampffluB3 relevanten Wir-
bel in einer konvektiven Grenzschicht sehr grofi und zeitlich und rdumlich sehr
variabel sind, ist fiir ein bodengebundénes WasserdampffluBmeBsystem bei Mit-
telungszeiten zwischen 30 min und 3 h eine bessere Repridsentativitit der Messung
nicht zu erwarten. Aus den 3 gemessenen FluBprofilen wurde unter Annahme eines
linearen Verlaufs des WasserdampffluBprofils die mittlere Wasserdampffluidiver-
genz zwischen 400 und 700 m Hohe bestimmt. Aufgrund des eingeschriankten MeB-
bereichs des DIAL-RASS-Systems sind die statistischen Fehler der ermittelten Werte
der WasserdampffluBdivergenz allerdings groB.

Die zcitliche und rdumliche Auflésung des DIAL-RASS-Systems liegt bei 60s
bzw. 75m und wird durch das DIAL-System bestimmt. Um systématische und
statistische Fehler klein zu halten, miissen die mit einer hdheren Auflésung auf-
gezeichneten DIAL-Daten fiir die Wasserdampfauswertung entsprechend zeitlich und
raumlich gemittelt werden. Die Aufldsung wird auBerdem durch die Geometrie des
Systemaufbaues eingeschriankt. Aufgrund des Abstandes und der GroBe der MeB-
volumina von DIAL und RADAR-RASS konnen turbulente Strukturen mit Zeitskalen,
die unter 60 s liegen, vom MeBsystem nicht korrekt érfaBt werden. Die auswerte-
technisch bedingte Auflosung des MeBsystems und die effektive Aufl6sung, die sich
aus der Geometrie des Meflaufbaues ergibt, sind also miteinander kompatibel.

Eine zentrale Frage, die sich bei der Anwendung des DIAL-RASS-Verfahrens
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zur Messung von Wasserdampffliissen stellt, ist, ob die zeitliche und riumliche
Auflosung des Mefsystems ausreicht, um die signifikanten Beitrige zum Wasser-
dampffluB zu erfassen. In der vorliegenden Messung zeigen die Varianzspektren der
Feuchte- und Schallgeschwin.digkeitsdaten am hochfrequenten Ende des Spektrums
einen fiir den Inertialbereich typischen Abfall der spektralen Dichte ~ f™>/3, Dies
deutet darauf hin, daB der hochfrequente Teil des Spektrums und damit auch die
vom System nicht aufgeldsten Wirbel im Inertialbereich liegen. Der Beitrag der
nicht aufgeldsten Wirbel zum turbulenten Wasserdampfflu$ sollte somit gering sein.
Dies ist ein deutlicher Hinweis darauf, daB in der vorliegenden Messung der wesent-
liche Anteil des Wasserdampfflusses vom DIAL-RASS-System erfafBt wurde.
Unabhingige Vergleichsmessungen des Wasserdampfflusses, z.B. von einem
Flugzeug aus, mit denen die DIAL-RASS~Messungen validiert werden kdnnten, stan-
den nicht zur Verfiigung. Daher wurde der WasserdampffiuB im DIAL-RASS-Mef}-

bereich zwischen 400 und 700 m mittels zweier indirekter Methoden unter Benutzung

a) der Kontinuitidtsgleichung fiir Wasserdampf
b) einer Abschitzung des Entrainment-Wasserdampfflusses aus den DIAL-Daten

ermittelt. ‘Die ungeniigende Kenntnis der Advektionsterme ldft allerdings nur eine
Abschidtzung des Wasserdampfflusses zu. Der Vergleich mit den gemessenen Was-
serdampffluBprofilen zeigt, daB bei Beriicksichtigung der statistischen und der
Samplingfehler die mit dem DIAL-RASS-System gemessenen und die abgeschitzten
Wasserdampffliisse in der gleichen GrdBenordnung liegen.

Es laBt sich also festhalten, daB alle verfiigbaren Informationen darauf hin-
deuten, daB in der vorliegenden Messung.der Hauptbeitrag des Wasserdampfflusses
erfaBt wurde. Dies 188t den SchluB zu, daB das DIAL-RASS-Verfahren geeignet ist,
in einer stark durchmischten, konvektiven Grenzschicht den WasserdampffluB zu
bestimmen. Die Frage ist, unter welchen meteorologischen Bedingungen die nicht
erfaBten Beitrdge zum FluB eine signifikante Grofle erreichen und damit der Einsatz
aes DIAL-RASS-Systems nicht mehr sinnvoll ist. Dies 148t sich anhand einer Mes-
sung nicht beantworten. Es sind weitere Messungen kombiniert mit unabhingigen
Vergleichsmessungen des Wasserdampfflusses nétig, um den Anwendungsbereich
des DIAL-RASS-Verfahrens einzugrenzen. |

Die Benutzung des DIAL-RASS-Verfahrens hat einige entscheidende Vorteile

gegeniiber herkomnilichen Verfahren zur Bestimmung des Wasserdampfflusses:

o Der WasserdampffluB wird simultan in mehreren Hghen bestimmt, wodurch
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die Bestimmung von Vertikalprofilen des Wasserdampfflusses ermdglicht wird.
Damit ist das DIAL-RASS-System besonders zur Untersuchung individueller

konvektiver Prozesse geeignet.

e DIAL- und RASS-Messungen erfolgen berithrungslos. Stérende Einfliisse der

MeBfiihler auf die zu messenden GroBen gibt es nicht.

e Messungen des Wasserdampfflusses kdnnen ohne groflen finanziellen und lo-
gistischen Aufwand, wie er z.B. bei Flugzeugmessungen notig ist, durchgefiihrt

werden.

Aufgrund der GroBe und der Variabilitdt der turbulenten Wirbel in der kon-
vektiven Grenzschicht ist die Reprisentativitit der mit dem DIAL-RASS-System ge-
messenen Fliisse bei Mittelungszeiten iiber einige Stunden nicht sehr gut. Die Repri-
sentativitdt 1dBt sich verbessern, indem iiber viele Messungen, die an verschiedenen
Tagen unter &Zhnlichen meteorologischen Bedingungen durchgefiihrt wurden, ge-
mittelt wird. Dies setzt routineméBige WasserdampffluBmessungen mit langen Mef-
reihen voraus. Dies ist prinzipiell mit dem DIAL-RASS-System mdoglich, erfordert
aber eine Verbesserung der Langzeitstabilitdt, insbesondere des DIAL-Systems. Die
kurz vor dem AbschluB3 stehende Entwicklung eines neuen Wasserdampf-DIALs mit
einer deutlich verbesserten Wellenldngenstabilitdt 148t solche Messungen in niherer
Zukunft moglich erscheinen. -

Ein offensichtlicher Nachteil der in dieser Arbeit vorgestellten Wasserdampf-
fluBmessungen ist der auf 400 bis 700 m begrenzte MeBbereich des DIAL-RASS-
Systems. Bei zukiinftigen Messungen ist daher anzustreben, den MeBbereich zu
erweitern. Die untere MeBhdhe, die durch den speziellen Aufbau der Empfangsoptik
des DIALs bedingt ist, kann durch eine Verringerung des Abstandes zwischen Emp-
fangsteleskop und Laserstrahl bei einer gleichzeitigen VergroBerung des Dynamik-
bereichs des Detektors auf deutlich unter 400 m abgesenkt werden. Nach oben hin
a8t sich der MeBbereich erweitern, indem die Clear-Air-Signale der Radarstrahlung
parallel zum RASS-Betrieb aufgezeichnet werden. Oberhalb von ~700m, wo die
RASS-Signale aufgrund der Verdriftung mit dem Wind oder durch Schallabsorption
meist zu schwach sind kdnnen die Clear-Air-Signale zur Bestimmung des Vertikal-
windes benutzt werden In diesen MefBhohen ist eine Storung der Clear-Air-Signale
durch Bodenechos mcht zu erwarten. Mit diesen Systeménderungen kann der Mef}-
bereich des DIAL-RASS praktisch auf die gesamte Mischungsschicht ausgedehnt

werden.
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AbschlieBend. 148t sich festhalten, daB die hier vorgestellten, ersten Ergeb-
nisse von Wasserdampffluﬁmessungen mit einem aktiven Fernerkundungssystem,
bestehend aus einem Wasserdampf-DIAL und einem RADAR-RASS-Gerit, vielver-
sprechend sind. Insbesondere mit der oben erwidhnten Verbesserung der Langzeit-
stabilitdt des DIALs sowie der VergroBerung des MeBbereichs ist das DIAL—RASS-
System ein geeignetes Meflgerdt zur Bestimmung des Wasserdampfflusses in der

konvektiven Grenzschicht.
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Verzeichnis der Symbole

a) Lateinische Buchstaben

Fldche
Wasserdampftransmission fiir den Hinweg zum MefBvolumen (R, bis R),
i=1(online), i=2 (offline)

Wasserdampftransmission des breitbandigen bzw. schmalbandigen Anteils
des Laserlichts fiir den Hinweg zum MeBvolumen (R, bis R)

Wasserdampftransmission fiir den Riickweg zum LIDAR (R bis Ro)
i=1(online), i=2 (offline)

Wasserdampftransmission des breitbandigen bzw. schmalbandigen Anteils
des Laserlichts fiir den Riickweg zum LIDAR (R bis R,)

Profil der Rayleighriickstreulinie
Modulationsbandbreite des RADAR-RASS
Lichtgeschwindigkeit

vom RADAR-RASS gemessene Schallgeschwindigkeit
Schallgeschwindigkeit in Luft -
spektrale Dichte der Kovarianz von Wasserdampfgehalt und Schall-
geschwindigkeit

Diffusionskonstante

Dopplerkorrekturterm, i=1 (online), i=2 (offline)
turbulente kinetische Energie

Erwartungswert

latenter WarmefluB3

Frequenz

Bragg-Frequenz

Nyquist-Frequenz

Schallfrequenz

Empféangerflache des LIDARs

Schwerebeschleunigung der Erde

riickgestreutes Laserlinienspektrum, i=1 (online), i =2 (offline)
emittiertes Laserlinienspektrum, i=1 (online), i=2 (offline)
Massenstromdichte

Komponenten der Massenstromdichte, i=1,2,3
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k Wellenzahl

kg Bragg-Wellenzahl
ke Wellenzahl der Radarstrahlung
I Integral Scale einer meteorologischen Grofle ¢
L., rdumliche Mittelungslange
L., spezifische Verdampfungswirme fiir Wasser
My Molekulargewicht von trockener Luft
M., Molekulargewicht von Wasserdampf
N Anzah| der Datenpunkte
Nw Anzahldichte der Wasserdampfmolekiile
p Luftdruck
P; Intensitidt des empfangenen LIDAR-Signals, i=1(online), i=2 (offline)
P Intensitidt des emittierten LIDAR-Signals, i =1 (online), i=2 (offline)
Q Verh&ltnis von Entrainment- zu BodenwdrmefluB
T Ortsvektor
R Entfernung vom LIDAR
R4 Gaskonstante fiir trockene Luft
? R, Starthohe fiir die iterative Berechnung von B,(R)
R,, Gaskonstante fiir Wasserdampf
R, LIDAR-Standort
AR Vertikalauflosung von DIAL bzw. RADAR-RASS 5
s skalare meteorologische Grofle
S Verhiltnis von Entrainment- zu Bodenwasserdampffluf
Sce spektrale Dichte der Varianz der Schallgeschwindigkeit
SPP spektrale Dichte der Varianz des Wasserdampfgehaltes
Sw Quellenterm des Wasserdampfgehaltes
t Zeitkoordinate
T Temperatur
Thm Mittelungszeit
T, virtuelle Tem\peratur
u horizontale Windgeschwindigkeit in x-Richtung
u; Komponenten der Windgeschwindigkeit (reprisentiert u,v,w fiir i=1,2,3)
v horizontale Windgeschwindigkeit in y-Richtung
v Windgeschwindigkeit in Richtung des Radarstrahles
w Vertikalwindgeschwindigkeit
We Entrainment-Geschwindigkeit
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konvektive Geschwindigkeit

Wahrscheinlichkeitsdichte

vertikaler Wasserdampffluf}

vertikaler fiihlbarer WirmefluB

horizontale kartesische Ortskoordinaten

kartesische Ortskoordinaten (reprisentiert x,y, z fiir i=1,2,3)

Verhiltnis der Off- zu Online-Signalquotienten aus 2 Entfernungen R,,R
Hohe iiber Grund

Hohe der Grenzschicht

2

b) Griechische Buchstaben

Ba

Bb,s

Bm

Ya
Yda

o

€

< E > > > > X S g

2
g

Wasserdampfabsorptionskoeffizient
atmosphirischer Riickstreukoeffizient
Aerosolriickstreukoeffizient

Aerosolriickstreukoeffizient fiir den p_reitband'igen bzw. schmalbandigen
Anteil des Laserlichts

Riickstreukoeffizient fiir Molekiilstreuung (Rayleighstreuung)
atmosphirischer Extinktionskoeffizient
Aerosolextinktionskoeffizient

Verhéltnis der spezifischen Widrmen fiir trockene Luft
Extinktionskoeffizient fiir Molekiilstreuung (Rayleighstreuung)
Sensorabstand

Dissipationsréte der turbulenten kinetischen Energie
meteorologische GroBen

Taylor-Microscale

Korrelationskoeffizient

Wellenlange )

Wellenldnge der Radarstrahlung

Online-Wellenldnge des DIALs

Offline-Wellenldnge des DIALs

Kolmogorov-Microscale

kinematische Zahigkeit

relative'; breitbandiger Anteil des Laserlichts (ASE), i=1 (online),
i=2 (offline)
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Ty relativer schmalbandiger Anteil des Laserlichts, i=1 (online),
i=2 (offline)

Pa Dichte von trockener Luft

Pf Fli.issigwassérgehalt

Pw absolute Feuchte

SPw mittlere Feuchtedifferenz zwischen Grenzschicht und freier Troposphire
o Wasserdampfabsorptionsquerschnitt

o() statistischer Fehler

62()  Varianz

os() Samplingfehler

T Transmission des Laserlichts bzgl. Streuung in der Atmosphire,
i=1(online), i=2 (offline) '
b, s Transmission des breitbandigen bzw. schmalbandigen Anteils des

Laserlichts bzgl. Streuung in der Atmosphire

WR Bragg-Kreisfrequenz
Volumenstrom
C Systemeffizienz des LIDARs

c) spezielle Symbole

) zeitliche bzw. horizontale, raumliche Mittelung

vertikale, rdumliche Mittelung

LN

Fluktuation

MeBwert

NSNS A

)
)o  Bodenwert
)

d) Abkiirzungen

ASE Amplified Spontaneous Emission
DIAL Differential Absorption LIDAR
LIDAR Light Detection and Ranging
RADAR  Radio Detection and Ranging
RASS Radio Acoustic Sounding System
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