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Zusammenfassung

Im Rahmen dieser Arbeit wurde das Active Tracer High Resolution Atmospheric
Model (ATHAM) weiterentwickelt und am Beispiel einer plinianischen Vulkanerup-
tion unter verschiedenen Umgebungsbedingungen getestet. Schwerpunkte lagen auf
der massen- und impulserhaltenden Formulierung des Modells sowie der Beschrei-
bung turbulenter Austauschprozesse.

ATHAM beschreibt ein Multikomponentensystem aus gasförmigen und inkompres-
siblen Anteilen unter der Annahme eines dynamischen und thermischen Gleich-
gewichts des Gemisches. Das Thrbulenzschließungsschema unterscheidet zwischen
vertikalem und horizontalem Austausch und liefert basierend auf turbulenten Ener-
giegleichungen Austauschkoeffizienten für jede dynamische Größe. Die Mikrophysik
verwendet erweiterte Kessler Parametrisierungen unter Berücksichtigung der Eis-
phase.

ATHAM ist dreidimensional formuliert und verwendet ein implizites Zeitschrittver-
fahren. Für Sensitivitätsstudien sind zusätzlich Modellversionen in zweidimensiona-
len kartesischen Koordinaten bzw. Zylinderkoordinaten integriert.

Wie die zweidimensionalen Modellsimulationen zeigen, ist ATHAM in der Lage,
ein Multikomponentensystem aus einer Gasphase und einer Vielzahl von aktiven
Tlacern auch bei extremen Temperatur- und Impulsflüssen numerisch stabil und
physikalisch korrekt zu simulieren, wobei der inkompressible Anteil bis zu 99 Gew.%
ausmachen kann. Die simulierten vulkanischen Eruptionswolken reichen bis in die
Stratosphäre und erreichen horizontale Ausdehnungen von bis zu mehreren hundert
Kilometern. Tbansportprozesse durch T\rrbulenz sind von gleicher Bedeutung wie
Tïansporte durch Advektion und bestimmen entscheidend das Einmischen von Um-
gebungsluft in den Plume und das gesamte Aufstiegsverhalten einschließlich der Plu-
mehöhe. Mikrophysikalische Prozesse haben durch die Freisetzung latenter Wärme
einen signifikanten Einfluß auf die Plumeentwicklung. Die Wirkung mikrophysikali-
scher Prozesse auf die Plumedynamik wird bestimmt durch in den Plume eingemisch-
ten Wasserdampf. Nicht nur der mittlere meteorologische Zustand der Atmosphäre
sondern auch die aktuelle Wettersituation zum Zeitpunkt der Eruption haben einen
starken Einfluß auf die Plumehöhe und den stratosphËirischen Eintrag von Partikeln
und Gasen durch die Eruption.





Abstract

The Active Tracer High Resolution Atmospheric Model (ATHAM) ha"s been im-
proved using a mass and momentum conservative formulation of the model equati-
ons and the introduction of a turbulence closure scheme. ATHAM has been tested
simulating a typical plinian eruption.

ATHAM describes a multicomponent system consisting of gaseous and incompres-
sible fractions under the assumption of a dynamic and thermal equilibrium. The
turbulence closure scheme is based on turbulent energy equations and provides for
a turbulent exchange coefficient for each dynamic quantity distinguishing between
horizontal and vertical exchange. The microphysics is based on Kessler type para-
metrizations including the icephase.

ATHAM is fully three dimensionally formulated with an implicit time step scheme.
In addition there are two different types of two dimensional versions implemented:
One represents two dimensional cartesian coordinates, the other cylindrical coordi-
nates.

The description of a multicomponent system with ATHAM is numerically stable
and physically correct, as can be seen from the two dimensional model simulations
which includes many active tracers and an incompressible fraction up to 99 weight
percentage. The simulated eruption plumes reach into the stratosphere and achieve
a horizontal extension in the order of 100 km. Tbansport processes due to turbu-
lence are as important as those due to advection. T[rrbulent processes determine the
entrainment of ambient air, the plume development and height. The effect of micro-
physicai processes on the plume dynamics is dominated by the amount of entrained
water vapour. It is the actual weather conditions at the time of the eruption as well
as the mean meteorological state of the atmosphere that have a strong impact on
the plume height and the amount of particles and volcanic gases injected into the
stratosphere.
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Kapitel 1

Einleitung

Explosive Vulkaneruptionen sind spektakuläre Naturereignisse, die in der näheren
Umgebung des Vulkans ein hohes Maß an Zerstörung bewirken können. So wurde
beim Ausbruch des Vesuvs 79 n.Chr. mit Pompeji eine ganze Stadt durch einen
Ascheregen verschüttet. Glutlawinen hinterlassen eine Spur der Verwüstung. Aus
den Ascheablagerungen können sich bei Niederschlägen auch lange Zeit nach der
Eruption gefährliche Schlammlawinen, sogenannte Lahare, bilden. Durch eine Vulkan-
eruption verursachter saurer Regen kann regional die Vegetation und damit Lebens-
räume vernichten. Die lange Zeit wenig beachteten vulkanischen Gase und ihre Folge-
produkte besitzen Verweildauern in der Atmosphäre von bis zu mehreren Jahren und
können auf globalem Maßstab klimawirksam werden.

Betrachtet man die Klimawirksamkeit lithosphärischer Entgasungen durch explo-
siven Vulkanismus in Abhängigkeit ihrer Quellstärke, so kommt den gleichzeitig
mit den vulkanischen Gasen emittierten Silikatpartikeln eine besondere Bedeutung
zu: Sie steuern maßgeblich die Gestalt und das zeitliche Verhalten der vulkanischen
Eruptionswolke - im folgenden auch Plume genannt - und bestimmen so den Eintrag
vulkanischer Gase von der Lithosphäre in die Atmosphäre.

Für das Verständnis von Emissionen vulkanischer Gase in die Atmosphäre ist ei-
ne Modellierung des Eruptionsplumes unerlåißlich. Dies gilt insbesondere deshalb,
weil die meisten Vorgänge im Plume einer direkten Beobachtung nicht zugänglich
sind. Eine Plumemodellierung erlaubt darüberhinaus eine Rekonstruktion des abge-
lagerten Sedimentationsfächers und damit eine Abschätzung der Klimawirksamkeit
vergangener Vulkaneruptionen, bei denen der Depositionsfächer die einzig erhaltene
Informationsquelle ist.

Im folgenden werden die wichtigsten vulkanischen Gase und ihre Bedeutung für
Plumeentwicklung und Klima diskutiert. Aus den dabei auftretenden offenen Fragen,
die den Aufstieg vulkanischer Gase im Plume betreffen, werden Möglichkeiten und
Anforderungen an die Modellierung vulkanischer Eruptionswolken abgeleitet.
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1.1 Vulkanische Gase

Die Zusammensetzung vulkanischer Gase, die aus dem Magma entweichen und in
die Atmosphäre emittiert werden, ist stark variabel. Sie hängt nicht nur von der
chemischen Zusammensetzung, sondern auch vom thermodynamischen Zustand der
Schmelze ab, wie Druck und Temperatur, bei der die Entgasung stattfindet. Der
Gehalt einer Schmelze in der Magmakammer an flüchtigen Bestandteilen, der soge-

nannte Volatilengehalt, kann signifikant durch den Kontakt des Magmas mit dem
umgebenden Krustenmaterial geändert werden, etwa durch Aufschmelzen von Ne-
bengestein oder subduzierten Sedimenten, durch Wasserdampfdiffusion entlang ei-
nes Konzentrationsgradienten oder durch das Eindringen von Wasser in die Mag-
makammer unter dem Einfluß der Schwerkraft (Kyser und O'Neil, 1984; Varekamp
et al., 1992). Nach Verlassen des Magmas, während des Aufstiegs durch das Neben-
gestein oder im Schlot werden vulkanische Gase durch Wechselwirkung mit der Um-
gebung beeinflußt. Wichtig sind hierbei zwei Prozesse: Die Anreicherung mit Wasser-
dampf durch Kontakt mit Grund- oder Tiefenwasser und chemische Umwandlungen
durch Oxidations - bzw . Reduktionsreaktionen.

Die dominanten Bestandteile vulka¡rischer Gase sind Wasserdampf, Kohlendioxid,
Schwefel- und Halogenverbindungen:

o Der HzO - Gehalt des Magmas ist stark unterschiedlich. Grundsätzlich ist aber
HzO in höher differenzierten Magmen wesentlich besser löslich als in basal-
tischen Magmen. Höher differenzierte Magmen entstehen aus stagnierenden,
abkühlenden, basaltischen Magmen, die zu 45% bis 54% aus Silikat bestehen
und rund 90 % aller vorkommenden Magmen ausmachen (Schmincke, 1993).

Gebildet werden höher differenzierte Magmen bei niedrigen Drücken in ober-
flächennahen Magmakammern etwa drei bis zehn Kilometer unter der Erdober-
fläche, wobei es unter anderem zu einer Anreicherung von Silikat und flücht!
ger Bestandteile wie H2O, SOz und Halogeniden wie HCL und HF kommt.
Ein signifikanter Anteil des in der Schmelze einer oberflächennahen Magma-
kammer gelösten H2O gelangt erst durch Kontakt mit Krustenmaterial in die
Schmelze.

o COz ist quantitativ die bedeutenste Volatilenkomponente basaltischer Mag-
men. Da aber CO2 insbesondere in höher differenzierten Magmen schlecht
löslich ist, kann es schon bei deutlich höheren Drücken eine freie Gasphase
bilden als andere Gase, durch das Nebengestein aufsteigen und präeruptiv in
die Atmosphäre entweichen. Magmen, die sich in oberflächennahen Kammern
sammeln, haben daher meist schon einen Großteil des COz verloren. Da höher
differenzierte Magmen aufgrund ihrer hohen Viskosität den größten Teil des

explosiven Vulkanismus ausmachen, sind die dabei entweichenden Gase meist
HzO-reich und CO2-arm.

o Verglichen mit COz und H2O kommen Schwefelverbindungen in vulkanischen
Gasen in deutlich geringeren Konzentrationen vor. Ihr Anteil liegt typischer-
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weise in der Größenordnung von mehreren Gewichtsprozenten. Die dominie-
renden gasförmigen Schwefelverbindungen sind SOz und H2S (Gerlach und
Nordlie, 1975). Die Schwefelgehalte basaltischer bis andesitischer Magmen
mit einem Silikatanteil unter 62 % sind grundsätzlich wesentlich höher als die

Schwefelgehalte hochdifferenzierter Magmen mit Silikatanteilen von uber 62%
(Carroll und Rutherford, 1985; Andres et al., 1992). Das Verhältnis H2S/SO2
ist abhängig von Druck, Temperatur und der Oz-Fugazität 1: Je höher der

Druck und je niedriger Temperatur und Oz-Fugazität, desto mehr dominiert
H2S gegenüber SOz (Gerlach und Casadevall, 1986). Bei Eruptionen aus tiefer
gelegenen Magmakammern (P>100 bar) und andesitisch bis dazitischem Mag-
ma mit einem Silikatanteil oberhalb von 54 % ist HzS die dominante Schwe-

felspezies, z.B. bei der Eruption des Mount St. Helens im Mai 1980 (Hobbs
et al., 1982). HzS wird in der Atmosphäre innerhalb weniger Tage zu SO2

oxidiert. Auch bei den letzten Ausbrüchen, die große Mengen Schwefel in
die Stratosphäre injizierten, ist H2S gegenüber SOz in bedeutenden Antei-
len emittiert worden: Mineralogisch petrologische Befunde deuten darauf hin,
daß Schwefel bei der Eruption des El Chichón im April 1982 überwiegend als

HzS emittiert wurde (Luhr et al., 1934). Dies befindet sich in Übereinstimung
mit dem in den ersten Tagen nach der Eruption des Pinatubo im Juni 1991

durch Sateilitenfernerkundung beobachteten Anstieg der SOz - Konzentration
im stratosphärischen Plume, der durch allmähliche Oxidation von HzS zu SOz

erklärt werden kann (Hudson, 1996).

o Eine weitere mengenmäßig bedeutende Komponente vulkanischer Gase sind
Halogenverbindungen, deren höchste Gehalte in hochdifferenzierten und alka-
lischen Magmen zu finden sind (Schmincke, 1993). Die wichtigste Halogen-
spezies ist Chlor, HCI die mit Abstand wichtigste gasförmige Chlorverbin-
dung (Symonds et al., 1988). Das Schwefel-Chlor Verhältnis ist sehr variabel
(Devine et al., 1984). Als grobe Abschätzung kann gelten, daß die emittierte
Chiormenge etwa eine halbe Größenordung geringer ist als die des emittierten
Schwefels (Ryan und Mukherjee, 1975). Die Menge der emittierten Brom- und
Fluorverbindungen ist nochmals um mehrere Größenordnungen geringer als

die der emittierten Chlorverbindungen (Sugiura et al., 1963).

L.2 Vulkanismus und Klima

Silikatpartikel tragen in Gewichtsprozent den Hauptanteil der Emissionen zum ex-
plosiven Vulkanismus bei. Kleinere Partikel können bis in die Stratosphäre gelangen,

wo sie durch Rückstreuung einfallender Solarstrahlung strahlungs- und somit klima-
wirksam werden können. Da die Radien vulkanischer Partikel typischerweise deutlich
größer als 1pm sind, werden sie durch Sedimentation im Schwerefeld rasch aus der
Atmosphäre entfernt. Die maximale Aufenthaltsdauer von Silikatpartikeln im Mikro-

lDie Fugazität ist ein Maß frir den um zwischenmolekulare Kräfte korrigierten Partialdruck.
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meterbereich beträgt in der Stratosphäre etwa einen Monat (Pinto et al., 1989),
in der toposphäre bewirken Auswaschprozesse eine weitere Verkürzung der ma-
ximalen Aufenthaltszeiten. Der direkte Klimaeinfluß von Silikatpartikeln ist daher
vernachlässigbar.

Vulkanische Gase und deren Folgeprodukte besitzen Aufenthaltsdauern in der At-
mosphäre von bis zu mehreren Jahren und können innerhalb dieses Zeitraumes einen
signifikanten Einfluß auf die Chemie, Mikrophysik und den Strahlungshaushalt der
Atmosphäre haben. Vulkanische Gase werden in die Tîoposphäre sowohl durch spo-
radische Eruptionen als auch durch ständige Entgasung in vulkanisch aktiven Ge-
bieten emittiert. Große explosive Eruptionen, die etwa einmal pro Dekade auftreten,
sind in der Lage, große Mengen vuikanischer Gase bis in die Stratosphäre zu trans-
portieren. Die beiden letzten Großeruptionen dieser Art waren der Ausbruch des El
Chichón im April 1982 und der des Pinatubo im Juni 1991.

L.2.L'Wasserdampf und Kohlendioxid

Obwohl HzO und CO2 euantitativ die wichtigsten vulkanischen Gase und die wich-
tigsten atmosphärischen Tleibhausgase sind, sind die Auswirkungen ihrer vulkani-
schen Quellen auf die Atmosphäre dennoch gering. Verglichen mit den atmosphäri-
schen Hintergrundkonzentrationen und den Beiträgen aus anderen Quellen sind die
HzO - und CO2 - Einträge durch vulkanische Aktivität vernachlässigbar. Auf geologi-
schen Zeitskalen ist die vulkanische COz - Quelle zwar dafür verantwortlich, daß das

COz - Reservoir des Atmosphäre - Ozeansystems nicht innerhalb von 500 000 Jahren
durch Sedimentation von organischem Material, Ablagerung von Carbonaten und
Gesteinsverwitterung aufgebraucht wird, allerdings sind die gegenwärtigen anthro-
pogenen COz - Emissionen nahezu um zwei Größenordnungen höher als die vulkano-
genen (Schmincke, 1993).

Der vulkanische H2O - Eintrag in die Tboposphäre ist gegenüber den dort vorhan-
denen Wasserdampfmengen bedeutungslos. Jedoch sind größere Vulkaneruptionen
in der Lage, große Wasserdampfmengen in die Stratosphäre zu transportieren. Der
in der Eruptionswolke enthaltene Wasserdampf wird entweder direkt vom Vulkan
emittiert oder gelangt durch Einmischen von Umgebungsluft in den Plume. Auf dem
Weg in die Stratosphäre wird H2O durch Kondensations- und Niederschlagsprozesse
zwischen gasförmigen, flüssigen und festen Reservoiren umverteilt und kann so vor
Erreichen der Stratosphäre aus der Atmosphäre entfernt werden. Abschätzungen
über den durch Vulkane in die Stratosphäre transportierten Wasserdampf sind bis-
lang sehr unsicher, Messungen sind praktisch nicht verfügbar. Grobe Abschätzungen
aus eindimensionalen Plumemodellen ergeben für Eruptionen vom Typ des Pinatubo
einen Wasserdampfeintrag in die Stratosphäre von etwa 100 Mt (Glaze et al., 1997),
was eine signifikante Erhöhung der Wasserdampfkonzentration im Bereich der inji-
zierten Partikel- Gas \Molke über einen låingeren Zeitraum bedeuten würde.

Da die stratosphärische Hintergrundkonzentration von Wasserdampf sehr gering ist,
sind schon kleine Störungen in der Lage, viele stratosphärische chemische Prozesse
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zu destabilisieren (Thrco et a1., 1983). Der Wasserdampf bildet durch die Reaktion
mit photolytisch erzeugten Sauerstoffradikalen Hydroxylradikale und bestimmt so-
mit wichtige chemische Reaktionszyklen in der Stratosphäre, wie den Abbau von
Methan und Ozon oder die Oxidation von SO2 zu Sulfat. Zrdem beeinflußt der
Wasserdampfgehalt durch die Bildung einer Hydrathülle die Art des sich bildenden
Sulfataerosols und dessen optische Eigenschaften, die auch für die dynamischen Ef-
fekte des Aerosols durch Änderung der atmosphärischen Zirkulation entscheidend
sind. Nach der Eruption des El Chichón im ApriI 1982 wurde in Boulder, Colo-
rado, ein Anstieg der OH - Säulenkonzentration um 30 % gemessen (Burnett und
Burnett, 1984), was auf einen Anstieg des Wasserdampfgehalts in der Stratosphäre
durch die Eruption schließen läßt.

Darüberhinaus hat Wasserdampf über mikrophysikalische Prozesse einen entschei-
denden Einfluß auf die Dynamik der sich bildenden Eruptionswolke und die Ver-
weildauer vulkanischer Gase und Silikatpartikel in der Atmosphäre. Die Freiset-
zung latenter Wärme durch Kondensationsprozesse beeinflußt die Höhe der Erup-
tionssäule und damit auch die Höhe, in der klimarelevante vulkanische Gase wie
SO2 injiziert werden. Abschätzungen mit eindimensionalen Plumemodellen ergeben
eine Zunahme der Plumehöhe durch latente Wärme im Bereich mehrerer Kilometer
(\Moods, 1993; Glaze et al., 1997). Aufgrund der Bildung von Ascheclustern durch
kondensierenden Wasserdampf oder aufgrund von Auswaschprozessen durch Nie-
derschlag kann die Sedimentation von Aschepartikeln deutlich beschleunigt werden.
Dies hat Konsequenzen für die gesamte Entwicklung der Eruptionswolke. Vor allem
gut lösliche Gase können durch Einlösen in Flüssigwasser aus der Gasphase entfernt
und ausgewaschen, Gasmoleküle an Eisoberflächen adsorbiert werden.

Der Wasserdampfeintrag durch explosive Vulkaneruptionen, die bis in die Strato-
sphäre reichen, beeinflußt also nicht nur die posteruptive stratosphärische Chemie
und Mikrophysik, sondern auch wesentlich die Plumedynamik und die mikrophy-
sikalischen Prozesse wåfürend der Eruption und damit die stratosphärische Initial-
störung.

1.2.2 Schwefel

Schwefeldioxid wird entweder direkt vulkanisch emittiert oder entsteht durch Oxi-
dation von primär emittiertem HzS. Vom klimatologischen Standpunkt aus ist SO2

als Vorläufergas von Sulfataerosol das interessanteste vulkanische Gas. Sulfataerosol
ist strahlungsaktiv: Im kurzwelligen Bereich einfallende Solarstrahlung wird in den
Weltraum zurückgestreut, was zu einer Erhöhung der planetaren Albedo in diesem
Bereich fúhrt. Im nahen Infrarot und langwelligen Bereich wird Strahlung dage-
gen von Sulfataerosol absorbiert und verstärkt den Tïeibhauseffekt. Als Folge er-
gibt sich eine Erwärmung der aerosoltragenden Schichten. In Bodennähe bewirkt
Sulfataerosol, mit Ausnahme über Flächen mit hoher Aibedo, im Nettoeffekt eine
Strahlungsreduktion und damit eine Abkühlung (Lacis et al., 1992).

Obwohl der Anteil vulkanischer Quellen an der Gesamtemission von SO2 in die
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Tloposphäre verglichen mit den anthropogenen und biogenen Quellen relativ gering
ist, handelt es sich nach neueren Untersuchungen bei den vulkanischen troposphäri-
schen SOz - Quellen um sehr effektive Quellen, wenn man die Strahlungswirksamkeit
des daraus gebildeten Aerosols betrachtet (Graf et al., 1996).

Einmal in der Stratosphåire angelangt, besitzen vulkanische Gase deutlich größe-

re Lebenszeiten als in der Tloposphäre: SOz wird mit charakteristischen Zeiten im
Bereich eines Monats in Sulfat umgewandelt, das als Aerosol in der Lage ist, das

globale Klima während mehrerer Jahre zu beeinflussen, bis es durch Sedimentation
aus der Atmosphäre entfernt wird. Stratosphärisches Aerosol bewirkt, wie erwähnt,
neben der Nettoabkühlung in Bodennähe eine Erwärmung der Stratosphäre durch
Strahlungsabsorbtion. Die dadurch geänderte stratosphärische Zirkulation wirkt sich
über die Kopplung der Wellenausbreitung zwischen Strato- und Troposphäre auf die
troposphärische Zirkulation aus. Dies bewirkt unter anderem eine Erwärmung über
dem eurasischen Kontinent in vulkanisch beeinflußten Wintern trotz einer im hemi-
sphärischen bzw. globalen Mittet gesehenen Nettoabkühlung am Boden (Robock
und Mao, 1992; Graf et a1., 1993; Lacis et al., L992). Neben der Beeinflussung des

Strahlungshaushalts haben stratosphärische Aerosolpartikel zusätzlich einen Ein-
fluß auf mikrophysikalische Prozesse, da sie als Kondensationskeime dienen können.

So wurde nach der Pinatubo Eruption eine verstärkte Cirrenbildung beobachtet
(Jensen und Toon, 1992; Sassen et al., 1995). Außerdem wird die Entwicklung Po-
lar Stratosphärischer Wolken - PSC's 2 - begünstigt (Crutzen und Arnold, 1986),
wodurch aufgrund heterogener Reaktionen an den PSC - Teilchen ein verstärkter
katalytischer Abbau von Ozon erfolgen kann (Solomon et al., 1986). Heterogene Re-
aktionen an Sulfataerosol selbst treten auch außerhalb polarer Regionen auf und
wirken sich ebenfalls über eine Chloraktivierung ozonzerstörend aus (Brasseur und
Granier, 1992).

Bei der Quantifizierung der Schwefelemissionen von Großeruptionen ist man auf
satellitengestützte Beobachtungsverfahren angewiesen, die durch Strahlungsmessung
in unterschiedlichen Spektralbereichen unter der Annahme vertikaler Profile Säulen-
belastungen für einzelne Absorber ableiten. HzS ist einer Messung durch ein sol-
ches Verfahren bislang nicht zugänglich, SOz besitzt mit Ozon eine gemeinsame
Absorptionsbande. Die SOz - Bestimmung wird erschwert durch die Anwesenheit von
Wolken oder das gleichzeitige Auftreten von vulkanischer Asche oder Sulfataerosol.
Die Unsicherheiten dieser Meßmethode und die Nachweisgrenzen sind entsprechend
hoch: TOMSs ermittelte z.B. für die Pinatubo Eruption eine Emission von 14 - 20 Mt
SO2 (Krueger et al., 1995).

Interessiert man sich für das Schicksal der Schwefelgase während des Aufstiegs in
die Stratosphäre und ftir die Chemie der vulkanisch gestörten Stratosphäre, so ist
es wichtig zu wissen, ob der Schwefel in reduzierter (H2S) oder oxidierter (SO2)

Form emittiert wird: So führt die Oxidation von H2S zu SO2 zu einer zusätzlichen
Verarmung der Atmosphäre an Oxidantien. Bei der Oxidation von HzS zu SOz

2PSC: Polar Stratospheric Cloud
sTOMS: total ozone mapping spectrometer
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entsteht jeweils ein H2O - Molekül, so daß der Eintrag von HzS in die Stratosphäre
eine zusätzliche Wasserqueile bedeutet. Darüberhinaus ist HzS noch schlechter in
Wasser löslich als SOz.

Während des Aufstiegs im Piume können Schwefelgase nicht nur durch Einlösen in
\Masser, sondern auch durch Adsorption an festen Oberflächen aus der Gasphase

entfernt werden. Die Menge der adsorbierten SOz- bzw. HzS - Moleküle hängt ne-

ben der effektiven Größe der vorhandenen Oberflächen empfindlich von der Art der
Oberfläche ab. Da Kondensation von Wasserdampf rasch zu einer Benetzung von
Aschepartikeln führt, die beim weiteren Aufstieg im Plume zu Eis gefriert, stehen mit
zunehmender Höhe im Plume immer mehr Eis- statt Silikatoberflächen für Adsorb-
tionsprozesse zur Verfügung. Die Effektivität von Adsorbtionsprozessen an Eisober-
flächen ist abhängig vom Verschmutzungsgrad des gefrierenden \Massers. Varekamp
et al. (1984) kommen bei der Analyse von Aschepartikeln der El Chichón Eruption
zu dem Ergebnis, daß bis zu 30 % der gasförmigen Schwefelspezies an Ascheparti-
keln adsorbiert waren. Die genauen Zusammenhänge sind allerdings weder qualitativ
noch quantitativ bekannt (Weschler, 1984; \Mestrich und Gerlach, 1992).

Ttotz ihrer relativ geringen Wasserlöslichkeit können daher unter Umständen, die
entscheidend von der Plumeentwicklung abhängen, signifikante Mengen von H2S und
SO2 aus der Gasphase entfernt und damit frühzeitig deponiert werden, bevor sie in
der Stratosphäre über die Bildung von Sulfataerosol klimawirksam werden können.

1.2.3 Halogene

Wegen ihrer ozonzerstörenden Wirkung sind Halogene für die stratosphärische Che-
mie von Bedeutung. Verglichen mit der derzeitigen Chlorbelastung der Stratosphäre
von 0,5 Mt werden bei größeren Eruptionen deutlich höhere Mengen an Chlor emit-
tiert. Bei der El Chichón Eruption wurden schätzungsweise 1,8 Mt (Varekamp et al.,
1984), bei der Pinatubo Eruption sogar rund 4,5 Mt (Westrich und Gerlach, 1992)
HCI emittiert.

Aufgrund ihrer guten Wa"sserlöslichkeit können Halogenverbindungen effizient durch
Wolken- bzw. Niederschlagsbildung aus der Gasphase entfernt werden (Tabazadeh
und Turco, 1993). Da Halogene zudem an Tephrapartikeln und Eisoberflächen adsor-
biert werden können (Oskarsson, 1980), wird ein direkter Chlor-Eintrag in die Stra-
tosphäre durch Vulkaneruptionen meist vernachlässigt. Gerechtfertigt scheint dieses

Vorgehen durch die Auswertung von Eisbohrkernen: Dort findet man erhöhte Sulfat-
konzentrationen nach großen Vulkaneruptionen, jedoch selbst bei starker Chloremis-
sion der Eruption keine Chloranreicherung (Delmas, 1986; Holdsworth et al., 1986).

Die beobachteten Ozonänderungen werden überwiegend auf den Einfluß des vul-
kanischen Sulfataerosols zurückgeführt. Nach der El Chichón Eruption wurde ei-
ne Ozonabnahme in den Säulenkonzentrationen von etwa 10 % festgestellt (Bais
et a1., 1985). Der Pinatubo Eruption folgte eine Ozonabnahme in den Ttopen und
der Nordhemisphäre von 5 -9% (Chandra, 1993). Durch heterogene Reaktionen an
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Sulfataerosolen kann bereits in der Stratosphäre vorhandenes Chlor aus relativ iner-
ten Reservoirspezies in reaktivere Substanzen umgewandelt werden und so zu einem
verstärkten Ozonabbau führen (Hofmann, 1989; Brasseur und Granier, 1992). Dane-
ben führt der Einfluß des Sulfataerosols auf den Strahlungshaushalt zu einer Ande-
rung der für die Ozonchemie relevanten Photolyseraten, die zusätzlich zu der bereits
erwähnten Erwärmung der Stratosphäre eine Ozonreduktion bewirken (Michelangeli
et al., 19Sg). Ein weiterer Beitrag zu den beobachteten Ozonänderungen ergibt sich
aus der durch das Sulfataerosol bewirkten Zirkulationsänderung in der Stratosphäre
(Brasseur und Granier, 1992).

Einer Vernachlässigung des vulkanischen Chloreintrags in die Stratosphäre wider-
sprechen allerdings Messungen von Mankin und Coffey (1984), die nach der Eruption
des El Chichón eine Zunahme stratosphärischen Chlors zwischen 20' und 40'N von
40% ergaben, \ryas einer Zunahme des globalen stratosphärischen Chlorgehalts um
9 % entspricht. Zudem wurden in der Stratosphäre im Bereich der Eruptionswol-
ke des El Chichón NaCl-Partikel gefunden (Woods et al., 1985), die durch eine
Säure - Base Reaktion HCL freisetzen können. Daneben werden von Michelangeli
et al. (1991) heterogene Reaktionen an NaCl-Kristallen diskutiert, die zu dem be-
obachteten Anstieg der HCI- Konzentrationen führen könnten, ohne daß damit eine
signifikante Ozonreduktion verbunden wäre. Ungeklärt bleibt dennoch die Frage,
wie NaCl - Kristalle, die wie HCI - Gas gut in Wasser löslich sind, in die Stratosphäre
gelangen können.

Die Vorgänge, die mit den Halogenen während des Aufstiegs im Plume verbunden
sind, sind noch nicht vollständig bekannt bzw. quantifiziert. Für die nåihere Umge-
bung eines Vulkans können die Halogenemissionen von großer Bedeutung sein: Die
im Flüssigwasser gelösten Halogenwasserstoffe bewirken einen sehr niedrigen pH -
Wert. Der durch Vulkaneruptionen induzierte saure Niederschlag ist in der Lage, die
Vegetation in der Umgebung des Vulkans zu zerstören. Vulkanische Halogenemissio-
nen haben daher in erster Linie regionale Auswirkungen.

1.3 Plumemodelle als Wêrkzeug

Wie in den vorherigen Abschnitten beschrieben, sind die bei einer Vulkaneruption
emittierten Gase und Partikel in vielftiltiger \Meise an Prozessen im Plume beteiligt.
Die Wechselwirkungen der vulkanischen Emissionen untereinander und mit der den
Piume umgebenden Atmosphäre beeinflussen

¡ die Dynamik des Plumes und damit seine vertikale und horizontale Ausdeh-
nung,

¡ das Entfernen vulkanischer Volatile aus der Gasphase durch Kondensation,
Einlösen bzw. Adsorbtion und damit die atmosphärische Initialstörung durch
eine Eruption, die globale oder regionale Klimafolgen auslösen kann und

o das Sedimentationsverhalten von Aschepartikeln und damit den posteruptiven
Sediment ationsfächer.
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Da Prozesse im Plume einer direkten Beobachtung praktisch nicht zugänglich sind,
bieten sich Plumemodelle als Werkzeug an,

. um Lücken in der Beobachtung - wie beim Wasserdampftransport in die Stra-
tosphäre - zu schließen,

. um Hypothesen - wie das Auswaschen gasförmiger Chlorspezies - zu über-
prüfen,

o um Laborexperimente - wie das Adsorbtionsverhalten gasförmiger Schwefel-

spezies - unter realistischen Umgebungsbedingungen im Modell zu testen und

. um systematische Abhängigkeiten - wie den Einfluß von äußeren meteorologi-
schen Bedingungen - zu bestimmen und so zu Verallgemeinerungen zu gelan-

gen, die sonst alls nur aus einer nicht verfügbaren Vielzahl von Einzelereignis-
sen gevronnen werden könnten.

Eindimensionale Plumemodelle in der Art, wie sie von Wilson (1976) bzw. Woods
(1983) entwickelt wurden, sind für solche Untersuchungen nicht geeignet: Bei ihnen
wird das Partikel-Gas Gemisch wie ein ideales Gas behandelt, Partikel und Gas

bewegen sich mit der gleichen Geschwindigkeit. Der Effekt der Sedimentation von
Partikeln wird nur dadurch berücksichtigt, daß diese aus dem Plume entfernt werden,

sobald die berechnete Vertikalgeschwindigkeit im Plume unter die der stationären
Fallgeschwindigkeit der Partikel sinkt. Der Effekt der Wasserdampfkondensation läßt
sich zwar erfassen (\Moods, 1993; Glaze et al., 1997), aber die Beschreibung von Nie-
derschlagsprozessen und Auswaschvorgängen erfolgt in diesen Modellen aufgrund
fehlender Sedimentationsparametrisierung nicht. Das Einmischen von Umgebungs-
luft in den Plume, das wesentlich ist für die gesamte Plumeentwicklung, wird nur
über einen Eintrainmentparameter beschrieben. Eindimensionale Plumemodelle er-

lauben daher nur grobe qualitative Abschätzungen, detaillierte Prozeßstudien sind
mit ihnen nicht möglich.

Die konzeptionell sehr ähnlichen Modelle von Valentine und Wohletz (1989) und Do-
bran und Neri (1993) beschreiben die Dynamik eines Partikel - Gas Gemisches unter
der Annahme eines zylindersymmetrischen Plumes. Beide Modelle prognostizieren
explizit die Wechselwirkung zwischen den Komponenten, lösen also für jede System-
komponente einen vollståindigen Satz von Bewegungsgleichungen mit prognostischen
Variablen für Impuls-, Masse- und Energieerhaltung. Somit lassen sich Phänomene

auch auf sehr kurzen zeitlichen und räumlichen Skalen bis in den Meterbereich reali-
stisch erfassen. Mit den durchgeführten Modellrechnungen wurden die ersten Minu-
ten einer Vulkaneruption auf einem Gebiet, das sowohl horizontal als auch vertikal
nur wenige Kilometer umfaßt, für ein Gemisch aus einer Gas- und maximal zwei

Partikelkomponenten simuliert (Neri und Macedonio, 1996). Bei einer steigenden

Zahl von Komponenten verhindert der mit diesem Modellkonzept verbundene nu-

merische Aufwand schnell eine praktische Anwendbarkeit. Jede neue Komponente
muß durch einen zusätzlichen, vollständigen Satz von dynamischen und thermody-
namischen Gleichungen behandelt werden, \Mas zu fünf neuen prognostischen Größen
im dreidimensionalen Fall führt. Die genannten Modelle eignen sich daher nicht zur
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Beschreibung dreidimensionaler, quasistationåirer Lösungen auf größeren zeitlichen
und räumlichen Skalen, auf denen Vorgänge im Meterbereich vernachlássigt werden
können, jedoch eine steigende Zahl von Komponenten berücksichtigt werden muß.
Eine Erweiterung um eine Wolkenmikrophysik oder ein Chemiemodul ist praktisch
nicht möglich.

Daher soll im folgenden ein auf einem neuen Konzept beruhendes Modell vorge-
stellt werden, das von einem instantanen Austausch von Impuls und Wärme aus-

geht und eine effiziente Behandlung eines Partikel- Gas Gemisches zur Beschreibung
des mesoskaligen Plumes einer Vulkaneruption ermöglicht. Für einen mesoskaligen

Plume mit horizontalen Ausdehnungen von etwa 100km und Plumehöhen im Be-
reich von 25km sind kleinskalige Prozesse auf räumlichen bzw. zeitlichen Skalen im
Meter- bzw. Millisekundenbereich vernachlässigba.r. Das neue Modell ATHAM, das

die Plumedynamik einschließlich der Wechselwirkungen zwischen Gasen, flüssigen
und festen Partikeln simuliert, soll

o räumliche Strukturen im Bereich von 100 m auflösen,

o den Einfluß von Partikein auf die Plumedynamik berücksichtigen,

r die Sedimentation von Partikeln beschreiben,

o als dreidimensionales Modell verwendet werden, um eine realistische Beschrei-
bung von Tbansportprozessen einschließlich der Berücksichtigung eines hori-
zontalen Windfeldes zu ermöglichen,

o beliebige Hintergrundprofile für Druck, Temperatur und relative Feuchte ver-
wenden,

o einfach um weitere gasförmige, flüssige oder feste Komponenten erweiterbar
sein,

o das Einmischen von Umgebungsluft in den Plume realistisch erfassen,

o die Kondensation von Wasserdampf und die Niederschlagsbildung einschließ-
lich der Eisphase beschreiben,

o die am Boden sedimentierten Partikeln bilanzieren,

o und die Basis bilden für die Berücksichtigung von chemischen Umwandlungen,
von Auswaschprozessen von Gasen und Partikeln und der Adsorption von Ga-
sen an festen Oberflächen.

Im nächsten Kapitel wird das Konzept des Plumemodells ATHAM vorgestellt und
die Gültigkeit der darin enthaltenen Annahmen diskutiert. Im Anschluß werden die

Modellgleichungen erläutert und die Woikenmikrophysik skizziert. Der Behandlung
turbulenter Prozesse ist ein eigenes Kapitel gewidmet. Ergebnisse aus mit ATHAM
durchgeführten Simulationen werden in einem weiteren Kapitel analysiert, bevor die

Arbeit mit Zusammenfassung und Ausblick schließt.
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Kapitel 2

Das Plumemodell ATHAM

Mit der Entwicklung von ATHAM (Active Tracer High Resolution Atmospheric
Model) wurde das Ziel verfolgt, die mesoskalige Ausbreitung einer vulkanischen
Eruptionswolke in der Atmosphäre zu beschreiben. Nicht aufgelöst werden dabei
kleinskalige Prozesse in Kraternähe in der Größenordnung von wenigen Metern und
darunter, bei denen die Eigenschaften granularer Strömungen eine wichtige Rolle
spielen. Sogenannte base surges, Hochgeschwindigkeitstransportregimes bei Vulkan-
eruptionen, die durch die Wechselwirkung zwischen den Partikeln dominiert werden
und in erster Näherung von der Atmosphäre entkoppelt sind, können daher nicht
mit ATHAM beschrieben werden. Pyroklastische Flüsse, Glutlawinen, gebildet von
einem turbulenten, heißen Partikel- Gas Gemisch, können von ATHAM aus numeri-
schen Gründen nur erfaßt werden, wenn sie eine gewisse minimale Ausdehnung quer
zur Strömungsrichtung aufweisen, die es erlaubt, den Ubergangsbereich zwischen

Glutlawine und Atmosphäre im Modell aufzulösen. Die Kräfte zwischen den Parti-
keln müssen gegenüber der Partikel - Gas \Mechselwirkung vernachläissigbar sein.

Mit der Entwicklung von ATHAM wurde vor fünf Jahren begonnen. Mit einer ersten
Fassung, die von Josef Oberhuber entwickelt wurde, wurden bereits Sensitivitätsstu-
dien im Rahmen einer Diplomarbeit durchgeführt (Schwanke, 1995). Dabei traten
aufgrund der gewåihlten Modellformulierung Probleme im Bereich der Massenerhal-
tung auf. Das Fehlen einer Turbulenzschließung gestattete lediglich eine qualitative
Interpretation der durchgeführten Simulationen. Die Schwerpunkte der im Rahmen
der vorliegenden Arbeit durchgeführten Modellentwicklung waren die massenerhal-
tende Formulierung des Modeils mit expliziter Berücksichtigung der zeitlichen Kopp-
lung der prognostischen Gleichungen im dynamischen Teil sowie die Einführung eines

Turbulenzschließungsschemas zur Beschreibung subskaliger Prozesse.

Außer dem dynamischen Teil von ATHAM zur Behandlung des Partikel- Gas Gemi-
sches existieren drei weitere Module zur Beschreibung der für die mesoskalige Plume-
entwicklung wichtigen, physikalischen Prozesse: Ein mikrophysikalisches Modul be-

schreibt Kondensationsprozesse und die Bildung von Niederschlägen in der festen
und flüssigen Phase inklusive der mit ihnen verbundenen Energieumsetzungen.
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Zur Berücksichtigung nicht aufgelöster, subskaliger Prozesse wird ein T\rrbulenz-
schließungsschema verwendet, das auf der Basis turbulenter Energiegleichungen tur-
bulente Austauschkoeffizienten berechnet. Das Bodenmodell bilanziert die sedimen-

tierten Partikel und liefert eine modellkonsistente untere Randbedingung für Tempe-

ratur und Feuchte. Module zur Beschreibung der Plume- Chemie und der Wechsel-

wirkung zwischen kondensiertem Wasser und Aschepartikeln sind in Vorbereitung.

Zunächst wird das Modellkonzept von ATHAM und die Gültigkeit der verwendeten
Annahmen diskutiert, bevor die einzelnen Module von ATHAM vorgestellt werden.

Der Parametrisierung subskaliger Prozesse ist dabei ein eigenes Kapitel gewidmet.

Das Bodenmodell für ATHAM beruht auf einer Vereinfachung des Mehrschichten-
Schneedeckenmodells von Loth et al. (1993). Da die Simulationsergebnisse des Bo-

denmodells im folgenden nicht diskutiert werden, sei an dieser Stelle zur Beschrei-

bung des Bodenmodells lediglich auf die Diplomarbeit von Schwanke (1995) verwie-
sen, im Rahmen derer das Bodenmodell entstanden ist.

2.L Das Modellkonzept

Explosive Vulkanausbrüche sind dadurch charakterisiert, daß ein heißes Partikel-
Gas Gemisch mit hoher vertikaler Geschwindigkeit in die Atmosphäre injiziert wird.
Die Modellierung eines solchen Gemisches erfordert die Beschreibung eines Mehr-
komponentensystems. Jede Komponente kann dabei eine aktive Rolle in der Dy-
namik des Gesamtsystems spielen. Auf diesem Merkmal beruht die Unterscheidung
zwischen aktiven und passiven Tlacern: Bei passiven Tlacern handelt es sich im
Gegensatz zu aktiven Tracern um Spurenstoffe, die nur in vernachläissigbaren Kon-
zentrationen auftreten und damit keinen direkten Einfluß auf die Dynamik des Ge-

samtsystems haben.

Der Aerosoltransport in der Atmosphäire ist ein typisches Beispiel für einen passi-

ven Tbacer. Die Aerosolkonzentrationen sind normalerweise so gering, daß sich die

physikalischen Eigenschaften des Gas - Aerosol Gemisches, gemessen in Dichte und
Wärmekapazität, nicht von denen des Gases unterscheiden. Das Gesamtsystem kann
auch weiterhin durch die dynamischen und thermodynamischen Gleichungen der

Gasphase beschrieben werden. Die Strömungsgeschwindigkeiten in der Tlansport-
gleichung für den passiven Tlacer sind externe Parameter. Die Beschreibung von

Sedimentation wird durch die Annahme möglich, daß sich die Vertikalgeschwindig-
keit der passiven Tlacer von der des Gases um eine stationäre, diagnostische Fallge-

schwindigkeit unterscheidet. Eine Wechselwirkung zwischen Dynamik und Aerosol-
partikeln entsteht lediglich indirekt, etwa durch den Einfluß von Aerosol auf Mikro-
physik und Strahlungshaushalt, der als externer Antrieb in die Bewegungsgleichun-
gen des Gases Eingang findet.

Da der Anteil der Aschepartikel bei einem explosiven Vulkanausbruch in Kraternähe
mehr als 95 Gewichtsprozente ausmachen kann, müssen diese als aktive TYacer be-

handelt werden. Aktive Tlacer können in beliebigen Konzentrationen auftreten, so
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daß ihre räumliche Verteilung maßgeblich die Dichte und Wåirmekapazität des Ge-
misches und damit Druck- und Temperaturverteilung des Systems bestimmt. Ohne
zusätzliche Annahmen muß neben der Gasphase jede Komponente des Systems als

aktiver Tlacer betrachtet werden. Die Beschreibung eines solchen Multikomponen-
ten Systems erfordert einen vollständigen Satz dynamischer und thermodynami-
scher Gleichungen für jede Komponente. Impuls-, Energie- und Massenerhaltung
müssen durch entsprechende prognostische Variablen für jede Komponente berück-
sichtigt werden. Kopplungsterme beschreiben die Wechselwirkung durch Impuls-
und Wärmeaustausch zwischen den einzelnen Komponenten.

Modelle zur Beschreibung eines Zweikomponenten - Systems, die die \Mechselwirkung
zwischen den Komponenten prognostisch behandeln, finden sich bei Valentine und
Wohletz (1939) bzw. Dobran und Neri (1993). Unter der Annahme einer Zylinder-
symmetrie beschreiben sie die Dynamik je einer Gas- und Partikelphase. Das Modell
von Neri und Macedonio (1996) mit zwei Partikelphasen als aktive Tlacer stellt eine

Weiterentwicklung des Modells von Dobran dar. Aufgrund des mit ihnen verbunde-
nen hohen numerischen Aufwandes eignen sich diese Modelle nicht, wie bereits in
Kapitel 1 erwåihnt, zur Beschreibung eines Systems mit einer Vielzahl von Kompo-
nenten.

Daher soll im folgenden ein Ansatz verwendet werden, der die Beschreibung eines

Multikomponentensystems erlaubt, ohne dabei die Wechselwirkungen zwischen den
Komponenten prognostisch zu erfassen: Es wird angenommen, daß sich alle Kompo-
nenten des Systems in einem dynamischen und thermischen Gleichgewicht befinden.
Die Wechselwirkung zwischen den Komponenten erfolgt instantan und läßt sich da-
her diagnostizieren.

2,L.1 Dynamisches Gleichgewicht

Die Annahme eines dynamischen Gieichgewichts bedeutet, dal3 sich der Impuls-
austausch zwischen den Komponenten des Systems instantan in einem stationären
Zustand befindet, in dem sich alle Komponenten des Systems relativ zueinander
mit konstanter Geschwindigkeit bewegen. Dies hat zur Folge, daß lediglich der Ge-
samtimpuls des Systems prognostisch behandelt werden muß. Auch die Zahl der
Druckgleichungen reduziert sich zu einer einzigen: Aktive Tlacer erfahren im dy-
namischen Gleichgewicht keine Nettobeschleunigung gegenüber dem Gas, d.h. der
Druck, der im Mittel auf die Oberfläche eines Partikels wirkt, ist gleich dem umge-
benden Gasdruck. Um den Druckgradienten zu bestimmen, der das Strömungsfeld
antreibt, ist es daher ausreichend, eine Gleichung für den Gasdruck zu behandeln.

Jeder aktive Tlacer muß lediglich durch eine zusätzliche Tlansport- bzw. Kon-
tinuitätsgleichung prognostisch behandelt werden: Jede Komponente bewegt sich
gegenüber der Gasphase mit einer stationären Fallgeschwindigkeit, die zwar vom
Zustand des Systems, wie Gasdruck und aktuelle Teilchengröße, nicht jedoch von
seiner Dynamik abhåingt. Die Fallgeschwindigkeiten werden entweder aus Annahmen
über die Reibung zwischen Partikeln und Gas abgeleitet, z.B. unter der Annahme
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Stokescher oder Newtonscher Reibung für sphärische Partikel, oder über Messungen
parametrisiert - für Regentropfen siehe z.B. Gunn und Kinzer (19a9). Die Geschwin-
digkeiten der einzelnen Komponenten unterscheiden sich daher nur in der Vertikalen,
die Horizontalgeschwindigkeiten sind für alle Komponenten gleich. Aufgrund ihrer
Fallgeschwindigkeit gegenüber dem Gas können aktive Tlacer sedimentieren. Die
Gaskomponente erfåfürt bei Anwesenheit aktiver Tracer eine zusätzliche Aufwärts-
bewegung gegenüber dem Gemisch. Die Geschwindigkeiten, mit der aktive Tlacer
transportiert werden, sind im Gegensatz zur Behandlung passiver tacer über den
Einfluß des Tbacertransportes auf die Dichte mit der Prognose für aktive Tracer
gekoppelt.

Bisher unbeantwortet ist die Frage, unter welchen Bedingungen die Annahme eines

dynamischen Gleichgewichts eine zulässige Einschränkung darstellt. Anschaulich ist
unmittelbar einsichtig, daß ein instantaner Impulsaustausch um so besser gegeben

ist, je weniger Impuls zwischen Gas und einem Partikel eines aktiven tacers ausge-

tauscht werden muß, d.h., je kleiner die Partikel sind. Die Annahme eines dynami-
schen Gleichgewichts gilt daher nur im Grenzfall kleiner Teilchen. Ab welcher Größe
die Partikel die Bedingung kleiner Teilchen erfüllen, hängt neben der betrachteten
Fragestellung von der räumlichen und zeitlichen Auflösung im Modell ab.

Betrachtet man explosive Vulkaneruptionen, handelt es sich bei den aktiven Tlacern
zunächst um ein Gemisch von Silikatpartikeln unterschiedlicher Größe, das mit
Tephra bezeichnet wird. Bei Einbeziehung von Kondensationsprozessen kommen
die unterschiedlichen Hydrometeore hinzu. Die Silikatpa,rtikel werden nach ihrem
Korndurchmesser grob in drei Klassen unterteilt (Schmincke, 1993): Aschen be-
sitzen Korndurchmesser kleiner 2mm, Lapilli zwischen 2mm und 64mm, größere

Partikel werden Bomben genannt, vrenn sie aus Magmafetzen gebildet werden, und
Blöcke, wenn sie aus dem Nebengestein stammen. Bomben und Blöcke folgen un-
ter dem Einfluß der Schwerkraft ballistischen Flugbahnen und sind nicht mit der
Annahme eines dynamischen Gleichgewichts zwischen Partikeln und Gas vereinbar.
Da Bomben und Blöcke mit dem sie umgebenden Gas nur in sehr geringem Umfang
Impuls und Wärme austauschen, sind sie für die Entwicklung und Energetik eines
großskaligen Plumes vernachlässigbar, solange sie nicht die dominante Partikelklasse
darstellen. Da im Rahmen dieser Arbeit ausschließlich die Entwicklung und Dyna-
mik von Plumes hochexplosiver, plinianischer Eruptionen betrachtet werden sollen,
bei denen Aschepartikel und Lapilli den bei weitem größten Anteil des eruptierten
Materials ausmachen, können Bomben und Blöcke in den folgenden Betrachtungen
vernachlässigt werden.

Da die Partikel ihre stationäre Fallgeschwindigkeit relativ zum Gas instantan an-
nehmen sollen, muß die Gültigkeit eines dynamischen Gleichgewichts nicht für einen
festen Raumpunkt, sondern für ein festes Luftpaket überprüft werden. Erfëihrt ein
Luftpaket während seiner Bewegung keine nennenswerte Beschleunigung, so bewe-
gen sich auch alle in ihm befindlichen Partikel mit ihrer stationären Fallgeschwin-
digkeit relativ zum Gas, nachdem sie diese einmal erreicht haben. Erfåihrt ein Luft-
paket aufgrund einer Beschleunigung eine Geschwindigkeitsänderung, so wird die
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Geschwindigkeitsänderung der Partikel gegenüber dem Gas aufgrund ihrer größeren

Tlägheit verzögert erfolgen. Die Bereiche mit maximalen Beschleunigungen, die bei
einem physikalischen Problem auftauchen können, müssen daher bei der Beurteilung
des dynamischen Gleichgewichts herangezogen werden. Im Falle einer explosiven
Vulkaneruption ist dies der kraternahe Bereich.

Bei der Simulation vulkanischer Eruptionswolken wird häufig davon aus.gegarìgen,

daß das Partikel-Gas Gemisch bei Eintritt in die Atmosphäre keinen Uberdruck
besitzt und alle Komponenten mit der gieichen Geschwindigkeit eruptiert werden
(Woods, 1988; Valentine und \Mohletz, 1989; Dobran und Neri, 1993). Diese Annah-
men stellen eine starke Vereinfachung realer Verhältnisse dar: Wåihrend des Aufstiegs
des Magmas im Schlot findet durch Druckentlastung eine kontinuierliche Entgasung
des flüssigen Magmas statt. Der Beginn der Entgasung kann durch das Auftreten von
Übersättigungen signifikant verzögert werden (Hurwitz und Navon, 1994). Für ex-
plosive Eruptionen ist typisch, daß die entstehenden Gasblasen aufgrund der hohen
Viskosität des Magmas eine zu vernachlässigende Relativgeschwindigkeit gegenüber

dem Magma besitzen (Wilson et al., 1980). Dies bedeutet insbesondere, daß die Gas-
blasen sich nicht zu größeren Gasblasen vereinigen und aus dem anfänglich flüssigen
Magma eine Art Schaum entsteht. Dieser Schaum wird bei einem Volumenanteil des

Gases zwischen 70%und 80% instabil (Woods, 1995): Es kommt zur pyroklastischen
Fragmentierung. Aus einem flüssigen Fluid mit Gasblasen wird ein gasförmiges Fluid
mit flüssigen bzw. festen Partikeln, die Viskosität nimmt um mehrere Größenord-
nungen ab. Der Mechanismus der Fragmentierung ist noch nicht vollståindig geklärt.
Zwei Ansätze werden diskutiert: Entweder verhält sich das Magma wie eine Newton-
sche Flüssigkeit, so daJS die Tlennwände zwischen den Blasen erst zerstört werden,
wenn monomolekulare Schichten entstanden sind bzw. \ryenn in Thennwände ein-
gelagerte Kristalle eine weitere elastische Verdünnung der tennwände verhindern.
Oder das Magma verhåilt sich wie eine nicht-Newtonsche Flüssigkeit, bei der Schub

und Spannung nicht mehr proportional sind, so daß das Magma aufgrund der ra-
schen Druckentlastung spröde reagiert und die Tbennwände reißen (Dingwell und
Webb, 1989; Dingwell und \Mebb, 1990).

Durch die fortschreitende Druckentlastung während des Aufstiegs im Schlot erfährt
das Pa¡tikel-Gas Gemisch eine starke Beschleunigung, so daß nicht von einem dy-
namischen Gleichgewicht zwischen Gas und Partikeln ausgegangen werden kann.
Die Partikel-Gas Kopplung ist allerdings im Schlot verglichen mit den späteren
Vorgãingen in der Atmosphäre sehr stark. Dies liegt zum einen daran, daJS das Gas

wegen des hohen Drucks, der häufig über dem iithostatischen Druck liegt, trotz der
hohen Temperaturen eine deutlich größere Dichte besitzt. Zum anderen ist die Par-
tikelkonzentration so hoch, daß die Stöße zwischen den Partikeln extreme Geschwin-
digkeitsunterschiede zwischen den Komponenten des Gemisches verhindern. An der
Schlotöffnung besitzt das eruptierte Material bei explosiven Vulkanen einen Über-
druck, der individuell sehr unterschiedlich ist. Es bewegt sich mit Schallgeschwin-
digkeit, die aufgrund des hohen Partikelanteils von über 95 Gewichtsprozent bei

etwa 100 m/s bis 150 m/s liegt (Woods und Bower, 1995). Dieser Überdruck bewirkt
eine extreme Beschleunigung des Gemisches auf den ersten Metern nach Eintritt
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in die Atmophäre. Die am Ende dieser Dekompressionsphase erreichte Vertikalge-
schwindigkeit wird dabei auch von der Form des Kraters beeinflußt. Insbesondere
bei kleinen Öffnungswinkeln erfolgt die tseschleunigung durch die Dekompression
stärker nach oben gerichtet, so daß das Gemisch Überschallgeschwindigkeiten von
über 300 m/s erreichen kann.

Die beiden atletzt genannten Beschleunigungsphasen des Gemisches während des

Aufstiegs im Schlot und der anfänglichen Dekompressionsphase in der Atmosphäre
können nicht durch das Modell ATHAM beschrieben werden. Die im Modell ver-
wendete Ausbruchsgeschwindigkeit entspricht der Geschwindigkeit des Gemisches
nach der Dekompressionsphase im Krater. Zu diesem Zeitpunkt befinden sich Gas

und Partikel noch nicht in dem geforderten dynamischen Gleichgewicht. Erreichen
die Partikel innnerhalb der räumlichen und zeitlichen Auflösung des Modells ihre
stationäre Fallgeschwindigkeit, kann von der Gültigkeit eines dynamischen Gleich-
gewichts dennoch ausgegangen werden. Da mit ATHAM Strukturen im Bereich von
100 m aufgelöst werden sollen, müssen die Partikel bei Strömungsgeschwindigkei-
ten von typischerweise 100 m/s innerhalb von einer Sekunde ihre stationäre Fallge-
schwindigkeit erreicht haben.

Die Reibungskråifte zwischen Gas und Partikel bestimmen die stationäre Fallge-
schwindigkeit eines Partikels und das zeitliche Verhalten, mit der diese angenommen

wird. Neben der Größe und der Oberflächenrauhigkeit werden diese Reibungskräfte
vom Strömungstyp des Gases um das Partikel beeinflußt. In der Atmosphäre ist
eine laminare Strömung um das Partikel nur bei sehr kleinen Teilchen mit einem
maximalen Radius von etwa 50 pm realisiert in Analogie zu Wolken- und Regen-
tropfen (Pruppacher und Klett, 1978). Die Stokesche Reibung ist proportional zur
Partikelgeschwindigkeit. Bei größeren Partikeln wird die Strömung des Gases um
das Partikel zunehmend durch Turbulenz bestimmt. Es kann in guter Näherung von
Newtonscher Reibung ausgegangen werden, bei der die Reibungskraft proportional
zum Quadrat der Partikelgeschwindigkeit ist. Die Abweichung zwischen tatsächli-
cher und Newtonscher Reibung wird durch den sogenannten Drag Coefficient ange-
geben, der im Falle reiner Newtonscher Reibung konstant ist und im allgemeinen
von der Reynolds Zahl abhängig ist (Pruppacher und Klett, 1978). Die stationäre
Faligeschwindigkeit nimmt mit der Wurzel aus dem Partikelradius zu. Das zeitli
che Verhalten der Partikelgeschwindigkeit wird durch den Tangens Hyperbolicus
beschrieben mit einer Zeitkonstanten r, die durch die stationäre Fallgeschwindigkeit
ø- und die Gravitationskonstante g gegeben ist (Greiner, 1984):

r -- u*ls (2.1)

Nach einer Zeitspanne, die dreimal der charakteristischen Zeit r entspricht, unter-
scheidet sich bei einem aus der Ruhe gestarteten Partikel die tatsächliche von der
stationären Fallgeschwindigkeit um weniger als ein Prozent. Selbst ein Partikel, das

sich anfänglich mit dem Hundertfachen der stationären Fallgeschwindigkeit vertikal
aufwärts bewegt, kommt nach 1,56r ^tr Ruhe; nach 3r beträgt die Abweichung
zwischen tatsächiicher und stationärer Fallgeschwindigkeit nur noch 10%. Partikel
mit einer charakteristischen Zeit r kleiner einer drittel Sekunde befinden sich daher
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im Rahmen der mit ATHAM angestrebten räumlichen Auflösung im dynamischen
Gleichgewicht. Wegen Gleichung (2.1) entspricht dies einer maximalen Fallgeschwin-
digkeit von

uTo* :3 m/s'

Bei vernachlåissigbarem Blasenanteil und einer Partikeldichte von 2600 kg/*t besit-
zen Aschepartikel mit einen Radius von 200 ¡;m bereits eine stationäre Fallgeschwin-
digkeit von 3 m/s. Die bei explosiven Vulkanausbrüchen eruptierten Partikel besitzen
jedoch häufig eine geringere Fallgeschwindigkeit als die gleich großer Regentropfen,
weil sie sehr rauhe Oberflächen, einen hohen Gasblasenanteil und damit eine ge-

ringe mittlere Dichte aufweisen. Beim Ausbruch des Askja auf Island 1875 betrug
die mittlere Dichte der Partikel mit einem Radius von 1 mm weniger als 300 kg/m3,
beim Fogo A auf den Azoren wurde ein \Mert von rund 450 kg/ms gemessen (Watker
et al., 1971). Bei diesen geringen Partikeldichten, die typisch für explosive Vulkane-
ruptionen sind, erfüllen auch Partikel mit einem Radius von bis zu 1mm die oben
genannten Kriterien für ein dynamisches Gleichgewicht in Kraternåihe. Ihre Dynamik
kann nahezu uneingeschränkt mit ATHAM beschrieben werden.

Die Dynamik der Lapilli kann in Kraternähe zumindest näherungsweise unter der
Annahme eines dynamischen Gleichgewichts simuliert werden, solange die statio-
nären Fallgeschwindigkeiten der Lapilli klein gegenüber der mittleren Strömungs-
geschwindigkeit sind und die charakteristischen Zeiten r kleiner sind, als dies der
angestrebten zeitlichen und räumlichen Auflösung von Strukturen entspricht. Par-
tikel mit r: u*lg: 1s besitzen stationäre Fallgeschwindigkeiten von 10m/s, die

verglichen mit einer mittleren Strömungsgeschwindigkeit von 100 m/s als klein be-

trachtet werden können. Lapilli mit hohem Blasenanteil besitzen oft aufgrund ihrer
geringen Dichte und rauhen Oberfläche selbst bei Korngrößen im Zentimeterbereich
stationäre Fallgeschwindigkeiten von nicht mehr als 10m/s (Walker et al., 1971).

In Kraternähe können somit auch kleine Lapilli unter Annahme eines dynamischen
Gleichgewichts beschrieben werden.

Größere Lapilli oder solche mit geringem Blasenanteil sind zu schwach mit der Gas-

phase gekoppelt, um durch ein dynamisches Gleichgewicht charakterisiert zu sein.

Sie können aber dennoch soviel Impuls und Wärme mit dem Gas austauschen, daß

sie für die großskalige Plumeentwicklung nicht vernachlässigt werden können. Tleten
sie bei einer Eruption in bedeutenden Anteilen auf, kann eine solche Eruption nur
näherungsweise mit ATHAM simuliert werden.

Vergleicht man dieses Ergebnis mit Messungen anhand von kumuiativen Größen-
verteilungen einiger explosiver Vulkaneruptionen in Abbildung2.L, so erkennt man,
daß zwar plinianische Eruptionen vorkommen, bei denen ein nicht zu vernachlässi-
gender Teil der Partikel in die Klasse der Lapilli fallen (Woods und Bursik, 1991).

So waren z.B. beim Askaja D fast fünfzig Gewichtsprozent der Partikel Lapilli, wo-

von wiederum etwa 25% einen Durchmesser größer 2cm besaßen. Mit zunehmender

Explosivität jedoch besteht insbesondere bei den phreatomagmatischen Eruptionen,
die durch Wasserkontakt verstärkt werden, praktisch das gesamte Eruptionsmaterial
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Abbildung 2.1: Kumulative Größenverteilung von Silicatpartikeln verschiedener
Eruptionen (Woods und Bursik, 1991). g - -logzd (d: Partikeldurchmesser in
Millimeter)

aus Aschepartikeln mit mittleren Partikeldurchmessern in der Größenordnung von
d- 60 LLm (g N 4).Bei der Eruption des Mount St. Helens kamen praktisch kei-
ne Lapilli vor. Es können also insbesondere solche Vulkaneruptionen mit ATHAM
beschrieben werden können, die einen großskaligen Plume entwickeln, der potentiell
bis in die Stratosphäre gelangt und somit vom klimatologischen Standpunkt aus von
Interesse ist.

2.1,.2 Thermisches Gleichgewicht

Als zweite wichtige Vereinfachung bei der Simulation explosiver Vulkaneruptionen
wird in ATHAM ein thermisches Gleichgewicht zwischen Partikeln und Gas ange-

nommen. Dies bedeutet, daß Partikel und Gas stets dieselbe in situ Temperatur be-
sitzen. Im Modell muß daher nur eine Temperaturgleichung prognostisch behandelt
werden, statt je einer Gleichung pro Komponente des Gemisches. Es ist unmittelbar
einsichtig, daß die Annahme eines instantanen \Märmeaustausches umso eher erfüllt
ist, je weniger Wärme zwischen Gas und Partikel ausgetauscht werden muß, d.h. je

kleiner die Partikel sind.

Nach der Flagmentierung des aufsteigenden Magmas im Schlot ist davon auszuge-
hen, daß sich eine heterogene Temperaturverteilung zwischen Gas und Partikeln aus-
bildet, da sich das Gemisch aufgrund adiabatischer Expansion und dem Kontakt mit
den Schlotwänden nicht gleichmåißig abkühlt. Bei Eintritt in die Atmosphäre wird
sich das Partikel- Gas Gemisch daher im allgemeinen nicht im thermischen Gleichge-
wicht befinden. In erster Näherung kann allerdings von einem solchen Gleichgewicht
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des Gemisches im Schlot ausgegangen werden, da aufgrund des geringen Gasanteils
im Bereich weniger Gewichtsprozent die Abkühlung durch adiabatische Expansi-
on relativ gering ist (Buresti und Casarosa, 1989). In der Atmosphåire folgt eine

Abkühlung zunächst der Gasphase durch adiabatische Expansion wåihrend des Auf-
stiegs bzw. durch Einmischen von kühlerer Umgebungsluft in den Plume. Die Zeit-
skalen, auf denen Gas und Partikel Wärme austauschen, müssen kleiner sein als die

Zeitskalen, auf denen sich die Temperatur der Gasphase ändert.

Im Grenzfall starker konvektiver Abkühlung, wie er beim Aufstieg eines Luftpa-
kets im Plume gegeben ist, wird der Wäirmeaustausch zwischen Partikel und Gas

beschränkt durch die Wärmeleitung innerhalb des Partikels. Lediglich die Tempera-
tur im Partikelinneren weicht von der des Gases ab. Der Wärmeaustausch zwischen

Partikel und Gas erfolgt exponentiell mit einer Zeitkonstanten

-: d?
- 

4n2n'

wobei d den Partikeldurchmesser und rc den Wärmeaustauschkoeffizienten innerhalb
des Partikels bezeichnet (Carslaw und Jaeger, 1959). Für vulkanische Silikatparti-
kel hat der'Wärmeaustauschkoeffizient einen Wert von rc æ 10-7m2/s (Woods und
Bursik, 1991). Nach der dreifachen charakteristischen Zeit 3z ist ein Temperatur-
ausgleich nahezu erfolgt. Damit ein existierender Temperaturunterschied zwischen

Gas und Partikel bei einer typischen Strömungsgeschwindigkeit von 100 m/s auf ei-

ner Skala von 100 m ausgeglichen werden kann, muß der Wärmeaustausch innerhalb
einer Sekunde erfolgt sein. Dies führt zu einem maximalen Partikeldurchmesser von

d,^o' = 1mm.

Wegen des quadratischen Zusammenhangs zwischen Zeitkonstante r und dem Par-
tikeldurchmesser nimmt die Abweichung vom thermischen Gleichgewicht mit zuneh-

mender Partikelgröße rasch zu.

Wåfürend bei Partikeln mit einem Millimeter Durchmesser die Zeitskalen für das

Erreichen des thermischen und des dynamischen Gleichgewichts nahezu identisch
sind, unterscheiden sie sich für Partikel mit einem Zentimeter Durchmesser bereits
um mehr als eine Größenordnung: Die Zeitskala für das Erreichen des dynamischen
Gleichgewichts liegt bei einem Zentimeter Partikeldurchmessser noch im Bereich
von einer Sekunde, wohingegen sich die Zeitskala für das Erreichen des thermischen
Gleichgewichts bereits im Bereich einer halben Minute befindet. Obwohl Lapilli im
Zentimeterbereich, wie oben beschrieben, oft im dynamischen Gleichgewicht sind,
gilt dies für das thermische Gleichgewicht nicht. Insofern stellt die Annahme eines

thermischen Gleichgewichts eine stärkere Einschränkung für die Partikelgröße dar
als das dynamische Gleichgewicht. Wie Abbildung 2.1 zu entnehmen ist, ist dies für
phreatomagmatische Eruptionen ohne Bedeutung, bei piinianischen Eruptionen hat
es häufig zur Folge, daß sie nur näherungsweise mit den in ATHAM verwendeten

Ansätzen simuliert werden können.

Eine Erweiterung von ATHAM auf die Behandlung eines thermischen Ungleich-
gewichts zwischen Gas und Partikeln ist mit relativ geringem Aufwand möglich,
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da im einfachsten Fall lediglich eine zusätzliche Temperaturgleichung für die nicht
im Gleichgewicht befindlichen Partikel prognostisch behandelt werden muß. Der
Wärmeaustausch mit der Gasphase läßt sich durch einem Kopplungsterm beschrei-
ben. Auf die Einbeziehung eines thermischen Ungleichgewichtes kann aber verzich-
tet werden, da es sich verglichen mit dem Einfluß von Kondensations- und Nieder-
schlagsbildungsprozessen oder dem Einfluß subskaliger turbulenter Prozesse auf die

Dynamik des großskaligen Plumes um einen untergeordneten Effekt handelt.

2.2 Die Dynamik

2.2.L Impulsgleichung

Geht man von dem im vorigen Abschnitt diskutierten dynamischen Gleichgewicht
zwischen Gas und Partikeln aus, so lassen sich die Strömungen jeder Komponente
des Gas-Partikel Gemisches durch die Kenntnis des Strömungsfeldes für das Volu-
menmittel beschreiben. Die Wechselwirkungen zwischen den Komponenten können
durch die Bestimmung stationåirer Fallgeschwindigkeiten diagnostiziert werden, da
ihre Änderungsraten klein sind im Vergleich nt den Änderungsraten der Kompo-
nenten selbst. Da der Impulsaustausch zwischen den Komponenten nicht explizit
aufgelöst wird, gilt die Impulserhaltung nur für das Volumenmittel, nicht aber für
jede einzelne Komponente. Die Impulserhaltung für das Volumenmittel wird durch
die Navier - Stokes Gleichungen beschrieben. Sie lauten in Komponentenschreibwei-
se, wobei gemäß der Einsteinschen Summenkonvention über doppelt auftretende
Indizes summiert wird:

0

atquo 
: a

0*'Puou'

.&(o*,&",)
aD

- ;-r
Ofi¿

-P96¿s

* 2 p e¿jn uj ("* - ui)

* PQ¿

Advektion

turbulente Diffusion

Druckgradientkraft

Gravitation

Corioliskraft

Quellterm

(2.2)

für i - L,2,3.

In der hier verwendeten Form beschreiben die Navier - Stokes Gleichungen die zeit-
üche Änderung jeder Impulskomponente pu¿ fw einen festen Raumpunkt. Die ver-
wendeten Größen, die an dieser Stelle für jeden beliebigen Raumpunkt gelten, re-
prásentieren im Modell Mittelwerte für diskrete Volumina. Dabei bezeichnet u¿ die

Strömungsgeschwindigkeit des Gemisches in der Raumrichtung i: i-l und i:2 be-

zeichnen die horizontalen Raumrichtungen, i-3 die vertikale Raumrichtung. Die
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Dichte p ist die Dichte des Gemisches, bestehend aus einem Gasarrteil und festen

oder flüssigen Partikeln (vergleiche auch Gleichung (2.15)).

Die ersten beiden Terme auf der rechten Seite der Gleichung (2.2) beschreiben Tbans-

portprozesse durch die mittlere Strömung (Advektion) und durch Turbulenz. Im
Rahmen dieser Arbeit wird ein Diffusionsansatz für turbulente Austauschprozes-
se verwendet. Die turbulenten Austauschkoeffizienten werden über die turbulen-
te kinetische Energie bestimmt, wie in Kapitel 3 beschrieben wird. Beiträge aus

der molekularen Diffusion sind gegenüber denen aus der turbulenten Diffusion ver-
nachlässigbar. Der Druck P ist zunächst der Druck, der auf das Gemisch von Gas und
Partikeln wirkt. Da die Partikel aufgrund des angenommenen dynamischen Gleich-
gewichts keine Nettobeschleunigung erfahren, entspricht dieser dem Gasdruck. Der
Druckgradientterm bewirkt eine Strömung, die die Druckunterschiede ausgleicht.
Der Gravitationsterm beschreibt den Einfluß der Schwerebeschleunigung g auf die

Vertikalkomponente der Strömung (i:3).
Der Coriolisterm berücksichtigt lediglich eine Abweichung von einem großskaligen
geostrophischen Wind uf . Dies liegt darin begründet, daß das Modell ATHAM nur
auf einem räumlich beschränkten Gebiet mit einer horizontalen Ausdehnung von
bis zu mehreren hundert Kilometern arbeitet. Das hat zur Folge, daß die zeitli-
che Entwicklung der großskaligen Druckverteilung, die den geostrophischen Wind
bestimmt, nicht im Modell dargestellt werden kann, sondern als äußere Randbedin-
gung über ein geostrophisches Hintergrundwindfeld uf vorgegeben werden muß. Als
weitere Folge der beschränkten horizontalen Ausdehnung des Modellgebiets können
Effekte der Erdkrümmung unberücksichtigt bleiben. Die Komponenten der Win-
kelgeschwindigkeit ûri aufgrund der Erdrotation lauten, \ryenn die x-Achse (i:1) in
Ost-West-Richtung weist, die y-Achse in Nord-Süd-Richtung und der Winkel rp die
geographische Breite bezeichnet:

d: _f,ì (o,cosg,,sing) mir CI : # (2.3)

Der e -Tensor e¿¡¡ in Gleichung 2.2 wird benutzt zur Darstellung des Vektorprodukts
in Komponentenschreibweise :

\Menn (i,j,k) gerade Permutation von (1,2,3)
vr'enn (i,j,k) ungerade Permutation von (1,2,3)
sonst

Die Quellterme Q¿ berücksichtigen externe Antriebe wie z.B. einen Impulseintrag in
die Atmosphäre durch eine Vulkaneruption.

Die in..(2.2) angegebene Flußform der Navier-Stokes Gleichungen beschreibt die zeit-
liche Anderung des Impulses bzw. Massenflusses pu¿. Subtrahiert man von diesen

Gleichungen jeweils die Kontinuitätsgleichung für das Gemisch:

-:{-j€i,i,

a
p

a;- Pu¿¡
ofi¿

(2.4)
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so erh¿ilt man die advektive Form der Navier - Stokes Gleichungen. Da für den Tlans-
port von Tlacern die Ttansportgeschwindigkeit ?/¿ und nicht die Massenflüsse pu¿

benötigt werden, erscheint es auf den ersten Blick günstiger, die Tlansportgeschwin-
digkeiten direkt zu modellieren. Da die Modellgleichungen jedoch nur auf diskreten
Punkten in Raum und Zeit behandelt werden können und alle räumlichen und zeitli
chen Ableitungen linear approximiert werden müssen, führen Diskretisierungsfehler
dazu, daß die advektive Form der Navier-Stokes Gleichungen nicht a priori impuls-
erhaltend ist. Dies gilt insbesondere dann, \4¡enn der räumliche Dichtegradient groß

oder das Windfetd nicht divergenzfrei ist (Smolarkiewicz, 1985; Rood, 1987). Ge-

rade solche Bedingungen sind jedoch typisch bei der Plumeentwicklung explosiver
Vulkaneruptionen. Die Flußform der Navier-Stokes Gleichungen vermeidet Diskre-
tisierungsfehler dadurch, daß die Massenerhaltung explizit in den diskretisierten
Gleichungen enthalten ist und so die Impulserhaltung auch im Modell garantiert ist.

Das Gleichungssystem (2.2) ist nicht vollständig. Um es zu schließen, fehlen Be-
stimmungs- bzw. Prognosegleichungen für Druck und Dichte. Die turbulenten Aus-
tauschkoeffizienten K¿ werden getrennt in Kapitel 3 behandelt.

2.2.2 Druckgleichung

Der Druck P läßt sich aus einer Gleichung für den Druck des Gasanteils P, ableiten.
Dazt geht man vom totalen Differential des Druckes Pn aus, der eine Funktion der
Gasdichte po und Gastemperatur To ist.

(2.5)

Für die weitere Ableitung wird davon ausgegangen, daß sich der Gasanteil durch die
Zustandsgleichung des idealen Gases beschreiben läßt:

Pn - Rn pnTn mit ,R, : cp,s - cr,s, (2.6)

wobei r?n die spezifische Gaskonstante, cp,s lJîd cu,n die spezifischen Wëirmen des

Gases bei konstantem Druck bzw. Volumen bezeichnen. Ersetzt man die in situ
Temperatur 7n durch die potentielle Temperatur On:

cP,g-co'g

Tn=@n(r\ 
cP's

\Pol

so erhält man für die partielle zeitliche Ableitung des Druckes:

(2.7)

Durch das Ersetzen der in situ durch die potentielle Temperatur wird erreicht, daß

im Temperaturterm lediglich nichtadiabatische Zustandsänderungen eingehen. Die-
ser kann daher als Korrekturterm gegenüber dem ersten Term, der den Einfluß einer

A o cp,s

At' n 
^.

d,Pn -Hor,+ffiar,

7pn, 1 ô@r\
at-% ar)*å
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Änderung der Gasdichte auf den Druck beschreibt, aufgefaßt werden. Die Gasdich-

te, die nicht durch eine Modellgleichung direkt prognostiziert wird, kann äber die

Massenerhaltung durch die Massenflüsse ersetzt werden, die für das Volumenmittel
durch (2.2) prognostiziert werden. Daher ist es wichtig, die Kontinuitätsgleichung für
das Gas auf das Gesamtvolumen des Gemisches aus Gas und Partikeln zu beziehen:

(2.8)
aa
*Pao 

: - aa PQsun,s

qo bezeichnet die spezifische Konzentration des Gases in Masse des Gases pro Ge-

samtmasse des Gemisches. Die Tlansportgeschwindigkeit des Gases u¿,n unterschei-
det sich wegen der Annahme des dynamischen Gleichgewichts nur in der Vertikalen
von der des Gemisches. Da sich die massenge\Michtete Summe der Relativgeschwin-
digkeiten Au3,¿ zwischen vertikaler Geschwindigkeit von Gemisch und Komponenten
¿ zu Nuli addiert, läßt sich die Differenz zwischen den vertikalen Geschwindigkeiten
von Gas und Gemisch 4u3,, aus den diagnostisch bestimmten, stationären Fallge-

schwindigkeiten Az!,¿ der aktiven Tracer berechnen:

Nt

LuB,s:'tLB,9 -'tll: - D q¿LuL,¿ (2.e)
i=t

lr/¿ bezeichnet die Zahlder aktiven Tbacer. Um aus Gleichung (2.8) eine Kontinuitäts-
gleichung für die Gasdichte zu erhalten, muß beachtet werden, daß das Volumen des

Gases Vnbei Anwesenheit aktiver tacer kleiner ist als das des Gemisches V:

(2.10)

Setzt man die Gleichungen (2.8) bis (2.10) in die Prognosegleichung (2.7) für den

Druck ein und berücksichtigt, daß der Gasdruck aufgrund des dynamischen Gleich-
gewichts dem auf das Gemisch wirkenden Druck entspricht, so erhält man die im
Modell ATHAM verwendete Druckgleichung:

Ps

PQs

V
v,

ao
-tdt

cp,gn,l 1 A,
ä'l - **knPuo)

- 
t !(qspLus,s)

pqn ôz\

_PgðPQg
PQs 0t Pn

,IAOs I-ø, at l

Divergenzterm

Korrekturterm für
Geschwindigkeit

Korrekturterm für
Volumen

Korrekturterm für
Temperatur

(2.11)

Die Gleichung (2.11) beschreibt die zeitliche Änderung des Drucks für einen festen

Raumpunkt in Abhängigkeit von räumlichen oder zeitlichen Ableitungen anderer dy-
namischer Größen. Den Hauptbeitrag in (2.11) liefert der Divergenzterm, der eine
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Druckänderung durch die Konvergenz bzw. Divergenz von Masse bewirkt. Die drei
weiteren Terme können zwar nicht vernachlässigt werden, liefern aber vergleichswei-
se kleine Beiträge für eine Druckänderung: Die Korrekturterme für die Abweichung
der Gas- von der Gemischgeschwindigkeit und für den Unterschied zwischen Gas-
und Gemischvolumen verschwinden im Falle konstanter Gemischzusammensetzung
und im Grenzfall geringer Konzentrationen aktiver Tlacer. Der Korrekturterm für
die Temperatur liefert nur einen Beitrag für nichtadiabatische Prozesse, z.B. bei
der Freisetzung latenter \Märme durch Kondensation. Zusätzlich müssen Tempe-
raturänderungen durch Tiansportprozesse berücksichtigt werden, da die partielle
Zeitableitung (Anderung für einen festen Raumpunkt) und nicht die totale Zeita-
bleitung (Änderung für ein festes Luftpaket) in den Korrekturterm eingeht.

Als Modellgleichung ist die Druckgleichung (2.11) allerdings problematisch, da der
Divergenzterm von der zeitlichen Entwicklung des Massenflußes pu¿ abhá,ngt, die

wiederum aufgrund der Navier-Stokes Gleichungen (2.2) vom Druck bestimmt ist.
Jedoch besitzen die Gleichungen dieselbe Struktur, die es ermöglicht, durch Zeit-
diskretisierung eine elliptische Gleichung für den Druck abzuleiten. In beiden Glei-
chungen wird die zeitliche Ableitung der einen Größe mit der räumlichen Ableitung
der jeweils anderen Größe verknüpft:

ao
^Tdt
a
at P'n =

- "*(qnpuo) *Rp
(2.12)

a
-=-

dæ¿
P ¡Rut

mit
cp,g o

-l
curg

cp,g o

-l
corg

c
1

P8s

tð
Rp ( ßu3pL,Qs )

PQs

Ps PQs

0z
a

Ru¿

* PQ¿

Zur numerischen Lösung dieser Gleichung wird aufgrund der im Modell auftreten-
den Schallwellen und extremen Tlansportgeschwindigkeiten ein implizites Schema

PQs 0t Ps

, 1ô@r\-%E )
a

- A't Pu¿ui

.#çN¡fiu,)
- PTõ¿s

t 2p e¿¡¡r¡(un - ui,)
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benötigt (Kwizak und Robert, 1971). Die Zeitdiskretisierung nach einem verallge-
meinerten Cranck - Nicolson Verfahren mit einem Zeitgewichtungsfaktor a ergibt mit
n * I als neuem Zeitpunkt und dem Zeitschritt Af :

aPn+L + o,1t c'+1
ôæ¿ ü*'(ouo¡"*t P*

(2.13)

(puo)^*t +

a apn*I _ @Lt)2 ¿"+r ü*t8r¿ õr¿

c,ht ! P'+r
dæ¿

(puo)*

P"+t PN

mit

P* = Pn - (l-a)a t""*qi(pu¿)n + Lt RP

(puo)*: (puo).- (t-.c:)U{e" +LtR,.\/dn¿

In den Gleichungen (2.13) hängen die rechten Seiten P* bzw. (puo)* nur vom alten
Zeitschritt r¿ ab oder können zunächst, wie .Rp und .Rr,, als bekannt vorausgesetzt
werden. Durch Eliminierung von (puo)"*'erhält man:

(2.r4)

mit

a
PN P* - a\t {+L

ôr¿
qi*tþuo)*

Bei der so gewonnenen Gleichung handelt es sich um eine elliptische Differential-
gieichung vom Helmholtztyp. Unter der Annahme, daß die Zeitabhängigkeit der
Koeffizienten c und qn in (2.I4) gering ist, hängt die rechte Seite der Gleichung
P* nur vom alten Zeitschritt ab und kann daher als bekannt vorausgesetzt werden,
so daß (2.14) mit Standardmethoden, die sich in Meteorologie und Ozeanographie
bewährt haben, gelöst werden kann.

Die Zeitabhängigkeit der Koeffizienten c und Çe kann durch eine Iteration während
des Lösungsverfahrens berücksichtigt werden. Das gleiche gilt für die Advektion
und Diffusion von Impuls in Run, die wie alle anderen Transportprozesse in ATHAM
implizit behandelt werden, sowie für die Korrekturterme aus (2.f f) in .Rp. Näheres
zur numerischen Realisierung findet sich in Kapitel 2.2.7.

Um das Gleichungssystem (2.2) und (2.L4) zu schließen, fehlen noch Bestimmungs-
gleichungen für die Dichte.

2.2.3 Zustandsgleichung

Für die Dichte p des Volumenmittels wird in ATHAM keine prognostische Gleichung
gelöst, sondern sie wird aus den spezifischen Konzentrationen q¿, die die Masse eines
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tacers bezogen auf die Gesamtmasse angeben, und Dichten p¿ der N Komponenten
des Systems diagnostiziert:

(2.15)

Das Gemisch besteht aus einem Gasanteil und flüsssigen bzw. festen Partikeln. Für
die Partikel gilt die Inkompressibilitätsannahme: Ihre Dichte ist druck- und tem-
peraturunabhängig und für jeden aktiven tacer konstant. Der Gasanteil kann aus
mehreren Komponenten bestehen. Um die Gasdichte pn aus der idealen Gasglei-
chung 2.6 bestimmen zu können, muß neben dem Druck die in situ Temperatur des

Gases bekannt sein, die über eine Tlansportgleichung für Wärme prognostiziert wird
(vergleiche Abschnitt 2.2.5).

Jede Komponente des Systems muß als aktiver Tlacer aufgefaßt werden, deren spezi-
fische Konzentrationen durch eine prognostische Tîansportgleichung bestimmt wer-
den. In der im Rahmen dieser Arbeit verwendeten Version des Modells ATHAM
werden sieben aktive Tlacer berücksichtigt: Zwei Tbacer für die vom Vulkan erup-
tierten Silikatpartikel - Asche und Lapilli - und fünf Tlacer ^tt Berücksichtigung
mikrophysikalischer Prozesse - Wasserdampf, Wolkenwasser, Regenwasser, Eis und
Graupei. Der Anteil trockener Luft wird als Residuum aus allen übrigen spezifi-
schen Konzentrationen bestimmt, die sich in der Summe über alle Komponenten
per Definition zu eins addieren.

2.2.4 Tracergleichung

Die Prognosegleichung für die spezifische Konzentration eines Tþacers g wird abge-
leitet aus der Massenerhaltung des Tbacers bei Abwesenheit äußerer Quellen und
Senken:

a0
AtPq: -ðæoPQut,o Advektion

+! (*,."!rn\ turbutente Diffusion Q'r6)
der¡ \ -'- aæj /

*pQq äußere Queilen und Senken

Prognostiziert wird mit dieser Gleichung nicht direkt eine spezifische Konzentra-
tion, sondern die Tlacermasse pq in einem bestimmten Volumenelement des Ge-
misches. Bei Gleichung (2.16) handelt es sich daher wie bei der Formulierung der
Navier-Stokes Gleichungen um die Flußform der Ttacergleichung. Die Massenerhal-
tung steht explizit in der Gleichung und ist daher bei geeigneter Diskretisierung im
Modell gewährleistet.

Die zeitliche Änderung der tacermasse in einem Volumen wird beschrieben durch
Tlansportprozesse aufgrund der mittleren Strömung (Advektion) und aufgrund tur-
bulenter Prozesse. Effekte molekula¡er Diffusion können vernachlässigt werden. Wie

1- $s
P- ?= Pn
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schon in der Impulsgleichung wird für die turbulenten Prozesse ein Diffusionsansatz
verwendet. Die turbulenten Austauschkoeffizienten K¡,0 sind zu denen für Impuls
proportional (vergleiche Kapitel 3). Die Transportgeschwindigkeiten u¿,0 im Advek-
tionsterm entsprechen wegen des angenommenen dynamischen Gleichgewichts in der
Horizontalen denen für das Gemisch u¿. In der Vertikalen unterscheiden sich aller-
dings wegen ihrer stationären Fallgeschwindigkeit LuL,*Da die stationären Fall-
geschwindigkeiten in der verwendeten Modellversion aufgrund einer Gas-Partikei
Wechselwirkung parametrisiert werden (vergleiche Kapitel 2.3), sind sie relativ zur
vertikalen Geschwindigkeit der Gasphase definiert. Die Vertikalgeschwindigkeit der
aktiven Tlacer unterscheidet sich daher von der des Gemisches durch die stati-
onåire Fallgeschwindigkeit korrigiert um die Relativgeschwindigkeit 4u3,, zwischen

Gemisch und Gas:

A,uB,q : LuL' * Luz, Q.ll)
wobei A,ua,s durch die bereits angegebene Gleichung (2.9) bestimmt ist.

In den äußeren Quellen und Senken Qo in (2.16) sind neben dem Antrieb durch
die Vulkaneruption alle mikrophysikalischen Umwandlungen enthalten. Der Was-

serdampf als Komponente des Gases wird ebenfalls nach Gleichung (2.16) progno-

stiziert, seine vertikale Relativgeschwindigkeit gegenüber dem Gemisch entspricht
gerade dem des Gasanteils Lus,s.

2.2.6 Thermodynamische Gleichungen

Für die Bestimmung der Gasdichte wird neben der Druckprognose eine Prognose

der Temperatur benötigt. Die üblicherweise zu diesem Zweck verwendete poten-
tielle Temperatur des Gasanteils ist bei einem Gemisch mit aktiven Tbacern kei-
ne Erhaltungsgröße, da dem Gas durch die aktiven Tracer \{ärme von außen zu-
geführt oder entzogen werden kann. Der Wärmeinhalt der aktiven Thacer muß bei

der Temperaturprognose berücksichtigt werden. Die Annahme eines thermischen
Gleichgewichts vereinfacht die Behandlung der Thermodynamik des Systems erheb-

lich: Alle Komponenten besitzen die gleiche in situ Temperatur ?. Aufgrund der

Inkompressibilitätsannahme bei festen und flüssigen Partikeln entspricht deren po-

tentielle Temperatur O¿ gerade der in situ Temperatur 7:

@¿ : T miti-1,...,N,
Die potentielle Temperatur des Gases @, ist wie üblich definiert (Roedel, 1994):

oe

Ns Ns

cp,g lQ,"r,n lÐq
i:L
Nc

'ô=L

Ns

lQ'",o lDq

Po

P
I

cp'g-co 
'g

T

cr'g
i=L
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Â/¿ bezeichnet die Gesamtzahl der inkompressiblen tacer, l/n die Gesamtzahl der
gasförmigen Komponenten. Diese Eigenschaften ermöglichen es, die Thermodyna-
mik des Gesamtsystems in einer einzigen neuen Erhaltungsgröße auszudrücken: Der
potentiellen Temperatur des Gemisches:

o = +Ë q4co,,;@a
c;t=t

cp : \gor^o
i:L

l/ : I/¿ * Nn bezeichnet die Gesamtzahl aller Komponenten. Da die spezifische
Wärmekapazitat des Gemisches co nicht als räumlich und zeitlich konstant ange-
nommenen werden kann, ergibt sich für die Temperaturprognose:

9"
iJt -un.r!@'or¿

LA
Advektion

turbulente Diffusion

äußere Quellen und Senken

+ P c, K¡,e o (2.18)
ôæ

*Qe

Die Temperaturprognose ist nicht in der sonst im Modell verwendeten Flußform,
sondern in der advektiven Form formuliert. Diskretisierungsfehler können daher zu
Problemen bei der Energieerhaltung führen.

Wird jedoch auch die Temperatur in Flußform prognostiziert, kommt es aufgrund
der gewählten Diskretisierungen auf dem Arakawa C - Gitter (vergleiche Abschnitt
2.2.7) zu einer numerischen Destabilisierung des Modells: In den prognostischen
Modellgleichungen tauchen dann lediglich Mittetwerte der Dichte auf. Der in den
Advektiontermen auftretende Impulsgradient lautet z.B.inx- Richtung diskretisiert:

0r
pu

1

lu(æo*t (p(ro) * p(ro+Aø))

(p(*o)* p(*o-ar)) )lL,
i) + p(i+l))

-u(i-L) i) + p(i-1)))l^,

Während die Mittelwerte der Dichte z\Mar numerisch und physikalisch korrekt simu-
liert werden können, gilt dies für die ungemittelten Werte der Dichte nicht. Die in
der Dichte entstehende 2Ax- Welle findet sich in den prognostischen Größen wieder,
ohne daß das Modell in der Lage wäre, diese numerische Störung auszugleichen.

Die advektive Form der Temperaturgleichung vermeidet dieses Problem. Numeri-
sche Störungen in der Dichteverteilung werden durch die Temperaturrückkopplung

p co ðæ¡

.1_ulro_l

(u(i+r)
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a
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(p(
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wieder gedämpft. Jedoch führt die gewählte Form der Temperaturprognose zu Ab-
strichen bei der Energieerhaltung. Da das Modell ATHAM kein geschlossenes System
beschreibt, erschweren die offenen Ränder einerseits die Überprüfung der Erhaltung
potentieller Energie, führen andererseits aber auch dazu, daß die Gesamtenergie des

Systems nicht unrealistisch anwachsen kann, solange die Störungen in der Energie-
erhaltung klein genug sind.

Durch Gleichung (2.18) wird eine Temperaturänderung in Abhängigkeit von Tlans-
portprozessen durch Advektion und Turbulenz beschrieben. Wie schon bei Impuls-
und Thacergleichung können Effekte molekularer Diffusion vernachlässigt werden.
Die turbulenten Austauschkoeffizienten K¿,s werden als proportional zu denen für
Impuls angenommen (vergleiche Kapitel 3). Aufgrund des angenommen dynami-
schen Gleichgewichts entsprechen die horizontalen Tþansportgeschwindigkeiten de-
nen für das Gemisch. Die vertikale Geschwindigkeit z3,B für Wëirme bzw. Temperatur
kann aus den spezifischen \Måirmekapazitäten und Geschwindigkeiten der einzelnen
Komponenten des Gemisches abgeleitet werden. Die Relativgeschwindigkeit zum
Gemisch Lus,o - ug - u3,B lautet:

1V N
Lue,0 Dqo"*n\us,n f lQ,"oo

i:L

l/ bezeichnet die Gesamtzahl der Komponenten im System. Die Relativgeschwin-
digkeiten der einzelnen Komponenten lassen sich mit den Gleichungen 2.9 und 2.LT
diagnostizieren. Die in Gleichung 2.18 auftretenden externen Quellen und Senken

Qs implizieren den Antrieb durch den Vulkanausbruch und Energieumsetzungen
durch Phasenübergänge bei mikrophysikalischen Prozessen, wie z.B. die FÌeisetzung
latenter Wëirme durch Kondensation.

1/: L

29



2.2.6 Zusammenfassung der Modellgleichungen

Einschließlich der Temperaturgleichung ist nun ein vollständiges Gleichungssystem
gegeben, das es erlaubt, unter der Annahme eines dynamischen und thermischen
Gleichgewichts die Dynamik eines Gas-Partikel Gemisches mit einer beliebigen An-
zahl von Komponenten ztr beschreiben. Das Gleichungssystem besteht aus vier pro-
gnostischen Grundgleichungen:

r Den Navier-Stokes-Gleichungen (2.2) für den Impuls des Volumenmittels:

aD
-;-rOit¿

-P9õ¿e

t 2 p e¿jx uj (u* - ui)

* PQ¿

für i : 1,2,3

¡ der Druckgleichung (2.11) für das Gesamtsystem:

.*Q*,h",)

%,e-p | - ag (qn puo)
Cu,g ' pqs Oæ¿'

r a.
- -;(asPLue's)pQs oz .

_Pg0PLs
PQs ôt Pt

, LA@o I-% at I

o*¡ (o,,,&'n)

*,:

aa
At?un = ð*oPuout

Advektion

turbulente Diffusion

Druckgradientkraft

Gravitation

Corioliskraft

Quellterm

Divergenzterm

Korrekturterm für
Geschwindigkeit

Korrekturterm für
Volumen

Korrekturterm für
Temperatur

Advektion

turbulente Diffusion

o der Thacergleichung (2.16) ftir die aktiven Tbacer:

aa
PQut,qat?q = - ah

a
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o der Temperaturgleichung (2.18) für die potentielle Temperatur des Gemisches:

9"
¿Jt

-u,r!@'Ofr¿

1.0 a
+ P c, K¡p o

Advektion

turbulente Diffusion
p c, 0n¡ o*¡

*Qe äußere Quellen und Senken

Tlacer- und Temperaturgleichung werden mit Impuls- und Druckgleichung über die
Zustandsgieichungen (2. 15) bzw. (2.6) verknüpft. Das T\rrbulenzschließungsschema
in Kapitel 3 zur Bestimmung der turbulenten Austauschkoeffizienten ergänzt dieses

Gleichungssystem um drei weitere prognostische Gleichungen.

2,2,7 Numerische Behandlung der dynamischen
Gleichungen

Die Modellierung der Dynamik eines Fiuids auch ohne zusätzliche Komponenten
wie aktive Tracer beinhaltet ein grundsätzliches Problem der Kontinuumsmechanik:
Die dynamischen Gleichungen sind für ein Kontinuum von Raum -Zeit Punkten zu
lösen, ohne daß dabei eine allgemeine analytische Lösung angegeben werden kann.
Das Gieichungssystem muß daher unter der Angabe von Randbedingungen mit nu-
merischen Methoden, d.h. diskretisiert in Raum und Zeit, gelöst werden.

In ATHAM wird für alle Größen und Prozesse, die in der Meteorologie und Ozeano-
graphie übliche Eulersche Betrachtungsweise gewählt, die die zeitliche Entwicklung
prognostischer Variablen für diskrete, feste Raumpunkte vorhersagt.

Räumliche Diskretisierung

Die räumliche Diskretisierung erfolgt in ATHAM auf dem sogenannten C-Gitter
(Mesinger und Arakawa,IgT6), bei dem zwischen skalaren Größen wie Druck, Tem-
peratur und Tlacerkonzentrationen einerseits und vektoriellen Größen wie Trans-
portgeschwindigkeiten und Austauschkoeffizienten andererseits unterschieden wird.
Die Vektorpunkte sind dabei jeweils in die zugehörige Koordinatenrichtung um einen
halben Gitterpunktabstand verschoben. Die in den Modellgleichungen auftretenden
räumlichen Ableitungen werden mit Hilfe zentrierter Differenzen diskretisiert.

Um dem Umstand Rechnung zu tragen, daß Prozesse in Kraternähe auf deutlich
kleineren Skalen ablaufen als in kraterfernen Bereichen, wird in ATHAM ein Git-
ter mit variablem Gitterpunktabstand verwendet, dessen feinste Auflösung sich am
Krater befindet. Der mesoskalige Plume plinianischer Großeruptionen weist verti-
kale Ausdehnungen von bis zu dreißig Kilometern und horizontale Ausdehnungen
am Ende der Eruptionsphase von über hundert Kilometern auf. Bei Simulationen
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des großskaligen Plumes mit ATHAM muß das Modellgebiet größer sein als der be-

trachtete Plume, um den Einfluß der Modellränder auf die Simulationsergebnisse zu
reduzieren.

Die Auflösung in Kraternähe kann nicht beliebig klein sein: Zum einen soll die Zahl
der Gitterpunkte und damit die Rechenzeit möglichst gering sein, zum anderen

muß die relative Änderung des Gitterpunktabstandes klein sein, um numerische
Instabilitäten aufgrund des fokussierenden Gitters zu minimieren. Darüberhinaus
ist eine beliebige Erhöhung der Modellauflösung auch physikalisch nicht sinnvoll, da
aufgrund der Annahmen des dynamischen und thermischen Gleichgewichts ab einer
gewissen räumlichen Auflösung keine zusätzlichen Informationen ge\Monnen werden
können. Eine hohe Auflösung in Kraternähe bedeutet daher bei den Simulationen
des großskaligen Plumes einen vertikalen und horizontalen Gitterpunktabstand von
je einhundert Metern. Verglichen mit in der Natur auftretenden Krateröffnungen mit
Durchmessern von typischerweise fünfzig Metern, ist eine Auflösung von 100 m zu
grob, um Vorgänge in unmittelbarer Kraternähe zu simulieren. Um die Anfangsphase
einer Eruption unter realistischeren Bedingungen untersuchen zu können, werden
daher Studien mit höherer Auflösung auf kleinerem Modellgebiet durchgeführt.

Zur Berücksichtigung der Bodentopographie werden in einem kartesischen Koordi-
natensystem die im Boden befindlichen Gitterpunkte ausgeblendet. Der Vorteil ge-

genüber einem terrainangepaßten Koordinatensystem liegt darin, daß Gitterpunkte
gleicher z - Koordinate auch eine Ebene in der Horizontalen bilden. Räumliche Ab-
leitungen eines gekrümmten Koordinatensystems führen nt ntsàtzlichen Diskretisie-
rungsfehlern besonders bei hohen Strömungsgeschwindigkeiten.

Modellversionen

ATHAM ist vollständig dreidimensional formuliert, um qualitative Modellaussagen
unter realistischen Anfangs- und Umgebungsbedingungen zu ermöglichen. Hoher
Speicherplatzbedarf und lange Rechenzeiten verhindern allerdings die generelle An-
wendung der dreidimensionalen Version im Rahmen der Modellentwicklung. Daher
sind in ATHAM zwei unterschiedliche zweidimensionale Versionen realisiert.

Die eine Version repråisentiert zweidimensionale kartesische Koordinaten und so-

mit einen vertikalen Schnitt durch das dreidimensionale Modellgebiet. In der nicht
aufgelösten Raumrichtung werden homogene VerhËiltnisse angenommen. Das drei-
dimensionale reale Gegenstück dieser Modellversion ist eine unendlich ausgedehn-
te Spalteneruption und wird im folgenden mit Linienvulkan bezeichnet. Realisti
sche Anfangsbedingungen sind nur für Gemischzusammensetzung und Eruptionsge-
schwindigkeit möglich, nicht aber für die Masseneruptionsrate, die nur als Erupti-
onsrate pro Låingeneinheit des Linienvulkans angegeben werden kann. Der Nachteil
dieser Modellversion ist das fehlende Einmischen von Umgebungsluft in den Plume
aus der nicht aufgelösten Raumrichtung. Dies hat ein Überschätzen der vulkani-
scher Signale in der Modellatmosphäre zur Folge. Allerdings lassen sich in dieser
Modellversion horizontale Inhomogenitäten bei der großskaligen Plumeentwicklung,
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die schon durch ein leichtes horizontales Windfeld ausgelöst werden, zumindest in
eine horizontale Raumrichtung studieren.

Eine weitere zweidimensionale Version von ATHAM simuliert Zylinderkoordinaten
und wurde erstmalig von Schwanke (1995) eingeführt. Das Einmischen von Umge-
bungsluft entspricht dem dreidimensionalen Fall, auch die Angabe einer realistischen
Masseneruptionsrate ist möglich. Die Zylindergeometrie unterdrückt jedoch horizon-
tale Inhomogenitäten.

Transport - Schema

Zur Vermeidung negativer Konzentrationen bei der Advektion von Tbacern, die in
der hier gewählten Flußform der Gleichungen durch räumliche Mittelung der Ttacer-
konzentrationen auftreten können, wird ein Ztsatzterm verwendet, der in Analogie
zu dem von Smolarkiewicz für ein Upstream - Verfahren entwickelten Korrekturterm
für ein auf zentrierten Differenzen beruhendes Tlansportschema abgeleitet wurde
(Smolarkiewicz, 1983; Smolarkiewicz, 1984; Oberhuber, 1996). Dieser Korrekturterm
bewirkt in Abhängigkeit der Strömungsgeschwindigkeit und des Konzentrationsgra-
dienten einen diffusionsartigen Beitrag zur Advektion, der das Auftreten negativer
Konzentrationen verhindert. Dadurch wird eine zusätzliche numerische Diffusion nur
dort verwendet, wo dies zur Vermeidung physikalisch unsinniger Ergebnisse erfor-
derlich ist. Der Tlacertransport kann ansonsten völlig diffusionsfrei erfolgen.

Bei der Temperaturprognose, die semi - Lagrange formuliert ist, wird zur Vermei-
dung numerischer Instabilitäten ein erweitertes Crowley Advektionsschema ver\ryen-

det (Crowley, 1968; Smolarkiewicz, 1982).

Zeitschrittverfahren

Die zeitliche Diskretisierung der Modellgleichungen in ATHAM ist voll implizit unter
Verwendung eines verallgemeinerten Crank - Nicholson Verfahrens mit einem Zeit-
gewichtungsfaktor von a : ll4 )1 (O'Brien, 1986b). Einzige Ausnahme bildet der

Coriolis Term, der aufgrund der betrachteten kurzen Simulationszeiten von etwa ei-
ner Stunde und aufgrund eines Zeitschrittes im Sekundenbereich explizit behandelt
werden kann.

In der ersten Version von ATHAM war ein Zeitschrittverfahren mit einem Prädiktor-
und Korrektorschritt für den Impuls realisiert (Schwanke, 1995). Die linearen Diffe-
rentialgleichungen für Impuls, Druck, Temperatur und Tlacer wurden nacheinander
implizit behandelt. Um Fehler durch die zeitliche Diskretisierung zu reduzieren, rilur-
den die wichtigsten Beiträge des Gleichungssystem zuerst behandelt. In ATHAM ist
dies die Behandlung der Schallwellen durch die Druckgleichung (2.11) bzw. (2.I4).
Mit Hilfe eines semiimpliziten Verfahrens wurden in einem Prädiktorschritt zunächst
die Prognosegleichungen für Druck und Geschwindigkeitsfeld gelöst gefolgt von einer

1 d.h. 1. I 4AÍ forward, 3 I 4 Lt backward
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Abbildung 2.22 Skizze des iterativen Zeitschrittverfahrens. Die Iteration
im impliziten Zeitschrittverfahren ermöglicht die vollståindige Berücksichtigung der
zeitlichen Kopplung der dynamischen Gleichungen.

sequentiellen Berechnung der Tlacer. Ein Korrekturschritt für den Impuls beendete
das Zeitschrittverfahren.

Allerdings wurde bei diesem Verfahren davon ausgegangen, daß eine Änderung der
Koeffizienten in den Gleichungen während eines Zeitschrittes - wie z.B. die der Dichte
in der Druckgleichung - vernachlässigt werden kann. Eine Massenerhaltung ist damit
nicht exakt möglich, da zur Bestimmung der Tbacerkonzentrationen die Dichte zum
neuen Zeitpunkt benötigt wird. Eine sequentielle Bestimmung der Tracer kann nicht
massenerhaltend sein.

Die Lösung dieses Problems besteht darin, die zeitliche Kopplung der Gleichungen
für Druck, Impuls, tacer und Temperatur durch eine parallele Iteration der dyna-
mischen Größen mit jeweils aktualisierter Dichte aufzulösen: Am Ende der ersten
Iteration erhält man eine erste Abschätzung für alle dynamischen Größen zum neuen
Zeitpunkt, die in den jeweils folgenden Iterationen für eine verbesserte Abschätzung
verwendet werden. Eine ausreichende Konvergenz des in Abbildung 2.2 skizzierten
Verfahrens läßt sich innerhalb von sechs Iterationen erreichen. Somit ist es möglich,
Strömungsprobleme mit nahezu beliebigem Gasanteil und Dichtegradienten auch
bei extremen Beschleunigungen, wie sie bei Vulkaneruptionen auftreten, in massen-
erhaltender Formulierung zu behandeln.

o

H{)

()
(.)
É
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Lösungsmethode

Durch die Diskretisierung der räumlichen Ableitungen ergibt sich im impliziten
Teil jeweils eine Matrixgleichung, die für eine einzelne Raumrichtung aus Tïidiago-
nalmatrizen besteht. Diese Matrixgleichung wird nach der Alternating-Direction-
Line - Successive - OverRelaxation (ADLSOR) Methode gelöst (O'Brien, 1986ø; Lu-
ther, 1986). Dabei wird die Lösung in einer ausgezeichneten Raumrichtung für al-
le Punkte einer Säule mit Hilfe der Tlidiagonalmatrizen direkt berechnet, so daß
man für diese Raumrichtung die exakte Lösung erhält. Beiträge aus den anderen
Raumrichtungen werden iterativ berücksichtigt. Durch Rotation der ausgezeichne-
ten Raumrichtung ist es möglich, daß beliebige Raumpunkte während eines Itera-
tionsschrittes miteinander wechselwirken können. Eine komplette Iteration besteht
somit im dreidimensionalen Fall aus drei Schritten, wobei das Gleichungssytem in
jede Raumrichtung jeweils einmal direkt gelöst wird.

Im iterativen Teil der ADLSOR- Methode wird abwechselnd auf geraden und unge-
raden Gitterpunkten iteriert. Durch diese even - odd lterationstechnik erhöht sich die
Konvergenzgeschwindigkeit des iterativen Teils (Oberhuber, 1990; Oberhuber, 1993).
Eine ausreichende Konvergenz kann innerhalb von sechs Iterationen sichergestellt
weren. Da bereits die erste Iteration deutlich näher an der endgültigen Lösung liegt
als die explizit gewonnene Abschätzung, ist es möglich, die in Abbildung 2.2 skizziel--
te Iteration aller dynamischen Größen im Zeitschrittverfahren mit der Iteration der
Matrixgleichung für eine einzelne Größe zu kombinieren. Zusätzlicher Rechenauf-
wand ergibt sich lediglich dadurch, daß die Matrixkoeffizienten durch die Iteration
im Zeitschrittverfahren jedesmal neu berechnet werden müssen.

Modellzeitschritt

Damit Diskretisierungsfehler des Thansportschemas klein bleiben, ist unabhängig
von der Stabilität des impliziten Schemas die Einhaltung des Courant - Friedrichs -
Lewy (CFL -) Kriteriums für die Tbansportgeschwindigkeiten notwendig (Mesinger
und Arakawa, 1976). Die in Kapitel 4 diskutierten Simulationen wurden mit einer
maximalen CFL - Zahl von 0, 8 durchgeführt. In ruhigen Phasen der Simulation -
z.B. während der Zeiten vor bzw. nach dem Ausbruch - kann ein größerer Zeitschritt
verwendet werden, so daß erheblich Rechenzeit eingespart wird.

Randbedingungen

Die Geschwindigkeiten auf den Randpunkten werden nicht fest vorgegeben, sondern
sie entsprechen den Geschwindigkeiten auf dem nächsten aktiven Geschwindigkeits-
punkt in der Modellatmosphäre. Der Druck wird auf den seitlichen Rändern hy-
drostatisch berechnet und für den Oberrand des Modellgebietes festgehalten. Für
den Tbansport von Temperatur und Tracern sind die seitlichen und der obere Rand
offene Ränder. Die Konzentrationen bzw. Temperaturen im Modellgebiet werden
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unter Berücksichtigung der Transportgeschwindigkeiten durch den Rand aus dem
Modellgebiet transportiert.

Modellinitialisierung und Vulkanantrieb

ATHAM wird mit Vertikalprofilen für Horizontalwind, Temperatur und Feuchte
initialisiert. Die anfängiiche Druckverteilung wird unter der Annahme der hydro-
statischen Approximation bestimmt. Da so beliebige meteorologische Hintergrund-
bedingungen für einen Vulkanausbruch verwendet werden können, läßt sich z.B. der
Einfluß der Tropopausenhöhe auf das Simulationsergebnis bestimmen.

Der Vuikanausbruch wird durch die Angabe von Eruptionsgeschwindigkeit, Tempe-
ratur und Zusammensetzung des eruptierten Materials gesteuert. Die Zusammenset-
zung des Gemisches wird durch spezifische Konzentrationen für Silikatpartikel und
Wasserdampf vorgeschrieben. Bei den durchgeführten Simulationen wurden zwei
Klassen von Silikatpartikeln verwendet, die Asche und Lapilli genannt werden. Ad-
dieren sich die spezifischen Konzentrationen von Silikatpartikeln und Wasserdampf
nicht zu eins, bedeutet dies, daß das Residuum aus trockener Luft besteht. Weiterhin
müssen die turbulenten Eigenschaften des eruptierenden Gemisches vorgegeben wer-
den, die in Kapitel 3 eingeführt werden und aus den Komponenten der turbulenten
Energie und turbulenter Längenskala bestehen.
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2.3 Die Mikrophysik

Der bei explosiven Vulkaneruptionen mit dem Plume vertikal transportierte Was-
serdampf wird zum Teil direkt vom Vulkan emittiert - Wasserdampf ist der Haupt-
bestandteil der vulkanisch emittierten Gase (Coffey, 1996) - oder gelangt durch
Einmischen von Umgebungsluft in den Plume (Murcray et al., 1981). Mikrophysika-
lische Prozesse haben Einfluß auf die Energetik des Plumes, die Sedimentation von
Aschepartikeln und die Chemie bzw. den Verbleib anderer vulkanischer Gase, die in
bisherigen Untersuchungen zumeist vernachlässigt wurden.

Die bei der Kondensation von Wasserdampf freigesetzte latente Wärme stellt Energie
zur Verfügung, die zu einem zusätzlichen Auftrieb des Plumes führt (\Moods, 1993;

Glaze et al., 1997). Dem Plume kann wiederum Energie entzogen werden durch
die Verdunstung der aus dem Wolkenwasser gebildeten Niederschläge in niedrige-
ren, wärmeren Atmosphärenschichten. Mikrophysikalische Prozesse bewirken daher
eine Umverteilung von Energie. Nur wenn die Niederschläge den Boden erreichen,
erfährt die Atmosphäre einen Nettogewinn an Energie aufgrund mikrophysikalischer
Prozesse.

Durch Wechselwirkung von Aschepartikeln mit festen oder flüssigen Hydrometeoren
werden einerseits Auswaschprozesse initiiert, andererseits können benetzte Asche-
partikel Cluster - z.B. akkretionäre Lapilli - bilden, die deutlich größere Fallge-
schwindigkeiten besitzen als die Ausgangspartikel (Sheridan und Wohletz, 1983; Ro-
se et al., 1995). Mikrophysikalische Prozesse können daher einen wesentlichen Ein-
fluß auf das Sedimentationsverhalten von Aschepartikeln und damit auf die gesamte
Plumeentwicklung haben. Eine erste qualitative Studie, die im Rahmen einer Di-
plomarbeit mit ATHAM durchgeführt wurde, bestätigt die potentielle Effektivität
von Auswaschprozessen und Clusterbildung (Müller, 1997). Ein detaillierteres Modul
zur Beschreibung der Wechselwirkung zwischen Hydrometeoren und Aschepartikein
ist in Vorbereitung.

Durch das Einlösen von vulkanischen Gasen - interessant sind hierbei Schwefel- und
Chlorverbindungen - können diese Gase je nach ihrer Löslichkeit sehr effektiv aus
der Gasphase entfernt werden. Ein Vordringen dieser Gase in höhere Atmosphären-
schichten wird gehemmt. In diesem Zusammenhang ist von besonderer Bedeutung,
ob die gebildeten Hydrometeore in fester oder flüssiger Form vorliegen: Gefrieren
flüssige Hydrometeore zu Eis, so sind die bereits eingelösten Gasmoleküle in ihnen
zumindest teilweise gefangen, ein weiteres Einlösen ist praktisch nicht mehr möglich.
Die Adsorption von Gasmolekülen an Silikat- bzw. Eisoberflächen kann zusätzlich
vulkanische Gase aus der Gasphase entfernen.

Um einerseits die Umverteilung von Energie durch mikrophysikalische Prozesse zu
erfassen und andererseits eine Basis bereitzustellen für die Modellierung von Aus-
waschprozessen von Partikeln und Lösungsvorgängen von Gasen, wurde für ATHAM
ein mikrophysikalisches Modul entwickelt, das neben Kondensationsprozessen expli-
zit die Niederschlagsbildung von festen bzw. flüssigen Hydrometeoren und deren
Wechselwirkung beschreibt.
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Dabei werden je zwei Formen fester und flüssiger Hydrometeore unterschieden: Wol-
kentropfen und Eispartikel sind monodispers, d.h. sie besitzen einen konstanten Ra-
dius. Ihre Fallgeschwindigkeiten sind gegenüber dem Gas vernachlässigbar gering.
Die aus ihnen gebildeten Regentropfen und Graupel sind größenverteilt, ihre Fallge-
schwindigkeiten können nicht vernachlåissigt werden. Graupel besteht aus einer Mi-
schung von Schnee und Hagel mit einer angenommenen Dichte von pn = 700kg/-t
(Laube und Höller, 1987). Im einzelnen werden folgende Prozesse durch die Mikro-
physik in ATHAM berücksichtigt:

o Kondensation von Wasserdampf zur Neubildung von Wolkenwasser,

o Deposition von Wasserdampf zur Neubiidung von Wolkeneis,

o Kondensation an bzw. Evaporation von

- Wolkentropfen,

- Regentropfen,

- schmelzendem Graupel,

r Sublimation von bzw. Deposition an

- Eiskristallen,

- Graupel,

o Schmelzen bzw. Gefrieren von

- Eiskristallen zu Wolkentropfen bzw. umgekehrt,

- Graupel zu Regentropfen bzw. umgekehrt,

¡ Autokonversion von

- Wolkentropfen zu Regentropfen,

- Eiskristallen zu Graupel,

r Akkreszenz von

- Wolken- durch Regentropfen,

- Eiskristallen durch Graupel,

- Wolkentropfen durch Graupel,

- Eiskristallen durch Regentropfen,

- Graupel und Regentropfen.

Die Parametrisierung der genannten Prozesse erfolgt auf der Grundlage der Arbeiten
von Lin et al. (1983), Wisner et al. (1972) und Kessler (1969). Die gewählten Ansätze
sind sogenannte Bulk Formulierungen: Sämtliche Prozesse werden vollständig durch
die in einem Volumen vorhandenen Massen der einzelnen Hydrometeore bestimmt.
Die Teilchenzahl oder die Momente der Größenverteilungen von Regen und Graupel
- wie Mittelwert und Streuung - werden lediglich massenabhängig formuliert.
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Es wird angenommen, daß für Regen und Graupel stationäre Verteilungen existieren,
die unabhängig von der Vorgeschichte und den Bildungsprozessen sind. Für Regen-
tropfen stellt dies eine sinnvolle Näherung dar: Aufgrund ihrer internen Dynamik -
sie koagulieren, wachsen, werden instabil und zerplatzen wieder zu kleineren Tlop-
fen - stellt sich massenabhängig im Laufe der Zeil ein stationärer Zustand ein. Für
Graupelpartikel gilt dies nur eingeschränkt: Zwar können auch sie durch Aggregation
wachsen und bei lockerem Zusammenhalt wieder zerfallen, kompakte Graupelparti-
kel können dagegen nahezu beliebige Größe erreichen, ohne instabil zu werden. Der
Einfluß der Entwicklungsgeschichte auf die Größenverteilung von Graupel ist deut-
lich wichtiger als bei Regen, stationäre Verteilungen können nur eine grobe Nåiherung
realer Verhältnisse sein. Alternative Ansätze, die auch die Eigenscha,ften von Ver-
teilungen wie die Teilchenzahl prognostizieren, die dann im dynamischen Teil des

Modells transportiert werden müssen, existieren zwar - z.B. (Lüpkes, 1991) - , jedoch

wurde für ATHAM eine möglichst einfache Formulierung der Mikrophysik gewählt,
um das Gesamtsystem aus Dynamik und Mikrophysik überschaubar zu halten.

Zur Berechnung der Wechselwirkungen zwischen den Hydrometeoren müssen un-
ter anderem ihre stationären Fallgeschwindigkeiten bekannt sein. Darüberhinaus
werden diese Fallgeschwindigkeiten zur Bestimmung der Geschwindigkeitsanomalien
zwischen dem Gemisch und den einzelnen Komponenten des Systems im dynami
schen Teil des Modells benötigt, wie in Kapitel 2.2 beschrieben wurde. Daher sollen
zunächst die stationären Fallgeschwindigkeiten einschließlich derjenigen für Silikat-
partikel angegeben werden, bevor die berücksichtigten mikrophysikalischen Prozesse

beschrieben werden.

2.3.1, Bestimmung der stationären Fallgeschv¡indigkeiten

Da sich Wolkentropfen und Eispartikel dadurch auszeichnen, daß ihre Fallgeschwin-
digkeiten gegenüber dem Gas vernachlässigt werden können, müssen im Modell le-
diglich die Fallgeschwindigkeiten für Regentropfen, Hagel und Silikatpartikel berück-
sichtigt werden.

Für sehr kleine Partikel mit Radien kleiner etwa 50 ¡;m läßt sich die Wechselwir-
kung zwischen Gas und Partikeln in guter Näherung durch die Stokesche Reibung
beschreiben, bei der die Reibungskra"ft proportional zur Partikelgeschwindigkeit ist.
Die stationäre Fallgeschwindigkeit't¿r ist dann proportional zum Quadrat des Parti-
kelradius r, (Rogers und Yau, 1989). Die Zunahme der Fallgeschwindigkeit mit ab-
nehmender Gasdichte läßt sich über die freie Weglänge L nach Cunningham berück-
sichtigen (Linke und Baur, 1970):

u1 : ?o* ,"^ (t + ! (0,864 + o,2gu-r,zsg ¡) (2.19)' LI 'e \- ' ,o' -1--" ')
po bezeichnet die Partikeldichte, r¡ die dynamische Viskosität des Gases. Die freie

Weglänge .L wird durch lineare Interpolation der US - Standard - Atmosphäre be-
stimmt (Weast et al., 1934).
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Abbildung 2.3: Stationäre Fallgeschwindigkeit für Silikatpartikel mit einer
mittleren Dichte voî pp: 1500kg/-t

Bei Partikeln, deren Radien größer etwa 500 ¡.lm sind, wirkt zwischen Partikel und
Gas die Newtonsche Reibung, die proportional zum Quadrat der Partikelgeschwin-
digkeit ist. Die stationäre Fallgeschwindigkeit ist proportional zur \Murzel aus dem
Partikelradius (Rogers und Yau, 1989):

0.

(2.20)

pn bezeichnet die Gasdichte. Der sogenannte Drag Coefficient C o ist in erster Nähe-
rung konstant und abhängig von der Rauhigkeit der Partikeloberfläche. Für Was-
sertropfen ergibt sich die beste Übereinstimmung mit den von Gunn und Kinzer
(1949) gemessenen Daten fur Co:0,54, für Hagel gilt nach Wisner et al. (1972)
C o N 0,6. Für Silikatpartikel lassen sich mit C o x 0,75 die von Walker et al. (1971)
und Wiison und Huang (1979) gemessenen Fallgeschwindigkeiten gut reproduzieren
(Carey und Spa.rks, 1986).

Der Zwischenbereich mit Partikelradien zwischen 50 ¡lm und 500 ¡,lm wird durch
einen iinearen Ansatz zwischen stationärer Fallgeschwindikeit und Partikelradius
erfaßt (Rogers und Yau, 1989):

(2.2r)u2: t,Or1ffro

kz : 8m3 kg-1s-l ist eine empirische Konstante, po = l,,l2kg/*u bezeichnet die
Referenzgasdichte.

I1J3
8 pog

s c;p, ^/'o

--
.-

effektive Fallgeschwindigkeit
fuer kleine Partikel
fuer mittelgrosse Partikel
fuer grosse Partikel

40



Die Unterscheidung, welche der drei Werte für die stationäre Fallgeschwindigkeit
genommen werden muß, braucht im Modell nicht in Abhängigkeit der Partikelgröße
entschieden zu werden, sondern ergibt sich durch Minimumsbildung, wie Abbildung
2.3 exemplarisch für Silikatpartikel mit po: 1500 kg/-' verdeutlicht. Für die statio-
näre Fallgeschwindigkeit wo eines Partikels in Luft, gilt daher:

1t)P : Min ('rir1 
'u2'w3)

Die stationären Fallgeschwindigkeiten von Regentropfen, Hagel und Silikatpartikeln
ergeben sich durch Verwendung der entsprechenden Werte für Partikeldichte, -größe
und Drag Coefficient. Bei der Berechnung mikrophysikalischer Umwandlungen, an
denen Regentropfen bzw. Hagelkörner beteiligt sind, wird im folgenden lediglich
Gleichung (2.20) verwendet, da die Umwandlungsraten von den großen P.artikeln der
jeweiligen Größenverteilung dominiert werden und die sich ergebenden Anderungen
in den Umwandlungsraten gering sind.

2.3.2 Kondensation und Evaporation

Die Massenänderung eines Wassertropfens durch Kondensation oder Evaporation
unter Berücksichtigung von Beiträgen durch Wärmeleitung und Wasserdampfdiffu-
sion lautet (Byers, 1965):

a ^9",-1â*- : 4rr f,irffi Q.22)

m- bezeichnet die Masse des betrachteten Tbopfens mit dem Radius r. /" ist der
Ventilationskoeffizient, der von der Reynoids Zahl abhängt und den Einfluß der
Thrbulenz durch die Strömung um den fallenden Tbopfen beschreibt. ,S, ist das

Sättigungsmischungsverhåiltnis über \Masser:

s.

wobei q, die spezifische Wasserdampfkonzentration und q"o¿ die Wasserdampfkon-
zentration bei Sättigung bezeichnen. F¿ beschreibt den Beitrag durch Wärmeleitung:

/ Lu 
-11 

¿,Fn = (t,t / K.T
wobei Lu die Verdampfungsenthalpie, Ru die spezifische Gaskonstante für Wasser-
dampf und Ko die thermische Leitfähigkeit von Luft bezeichnen. F¿ beschreibt den
B eitrag durch Wasserdampfdiffusion :

F¿ = 
R,T
P"Du 1

wobei P" den Sättigungsdampfdruck über Wasser und Du den Diffusionskoeffizienten
für Wasserdampf bezeichnen.

Qu

Qsat
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Da Wolkentropfen monodispers sind und der Ventilationskoeffizient für Wolkentrop-
fen aufgrund der vernachldssigbaren Fallgeschwindigkeit eins ist, ergibt sich für die
Kondensation an bzw. Evaporation von Wolkentropfen:

Konc : 4n b ¡¡^r^ þ- !"" ,ntv"r"¡-, p¿ (2.23)

a
¡rn" 

: lKonC

a

Ar'" 
: -KonC

wobei q. die spezifische Wolkenwasserkonzentration bezeichnet, qo die Wasserdampf-
konzentration, qn die Gaskonzentration, pn die Gasdichte, N" die ZahI der Wolken-
tropfen pro Gasvolumen und r" den Radius der Wolkentropfen.

Für Regentropfen wird die Marshall - Palmer Verteilung angenommen (Marshall und
Palmer, 1948), nach der für die Tlopfenzahl pro Gasvolumen ¡f,"(r) in einem Radius-
intervall dr gilt:

Nr(r) dr : Ns,, e-2^"' dr (2.24)

mit À, = 7f

p* bezeichnet die Dichte von Wasser, q, die spezifische Regenwasserkonzentration.
Für den Ventilationskoeffizienten von Regentropfen gilt (Wisner et al., L972):

Íu,, = L+o,22ReL,/z (2.25)

21Drr,

QsP.

PsQ,

L/4

Àh,, und Àb,' : I07 m-a

mit Re, und (2.26)
u

Re, bezeichnet die Reynolds ZahI, r, den Radius, ø, die Fallgeschwindigkeit der Re-
gentropfen, wobei p¡ die Referenzgasdichte, z die kinematische Viskosität von Luft
ist. Nach Gleichung (2.20) ist ø, - 2\LJmls. Durch Integration über die Größen-
verteilung der Regentropfen erhält man für die Kondensation an bzw. Evaporation
von Regentropfen mit der Gamma- Funktion I (Bronstein und Semendjajew, 1989):

S.,-1
' Fr+ Fo

(2.27)
(À;' + 0,22t(2,Tb)

fpo
,1" *

lT (ÐL/a¡-z'zs¡

Ur=Ar

Kor¿R : 2trbNs,
ps

2n, : *KonR
ot

2n, : -KonRot
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Kondensation und Evaporation finden nicht nur bei Wolken und Regen statt, son-
dern auch bei schmelzendem Graupel. Im Gegensatz zu Wolkeneis kann Graupel
auch für längere Zeit bei Temperaturen oberhalb des Gefrierpunkts existieren. Da
Graupel dann von einer dünnen Wasserhaut umgeben ist, findet der Übergang in die

Gasphase nicht durch Sublimation, sondern durch Evaporation bzw. Kondensation
statt. Für schmelzenden Graupel erhäilt man einen zu (2.27) analogen Ausdruck,
wenn man für die Größenverteilung, den Ventilationskoeffizienten und die Fallge-
schwindigkeit die entsprechenden Ausdrücke für Graupel einsetzt. Die von Federer
und Waldvogel (1975) aus der Beobachtung von Gewittern für Hagel abgeleitete
Größenverteilung wird im folgenden auch für Graupel verwendet:

N¡(r) dr : Ns,¡e-2^n' dr (2.28)

mit 
^^= (-ffi*o,n)t'n und Àh,h: !,21.!vam-a

p¡bezeichnet die Dichte des Graupels, g¿ seine spezifische Konzentration. Der Ven-
tilationskoeffizient für Graupel läßt sich nach Wisner et al. (1972) schreiben als:

Íu¡, : 1,6 + oþ Re!¡/2

2w¡r¡mit Re¡ = u
T¡ Po

Ps

(2.2e)

(2.30)

r¡bezeichnet den Radius, tu¿ die Fallgeschwindigkeit des GraupeI, a¡,: 174,7t/mls
nach Gieichung (2.20). Gleichung (2.22) iiefert nach Integration über die Größen-
verteilung für die Kondensation an bzw. Evaporation von schmelzendem Graupel:

KonH : 2n
S.,-1
Fn* F¿

(2.31)

G,6 
^h2 

+ o,3l(2,2b)

Qn : *KonH

Qu = -KonH

Die bisher beschriebenen Kondensationsprozesse finden nur an bereits existierenden
Hydrometeoren statt. Die Neubildung von Wolkentropfen durch Kondensation an
Aerosolteilchen - meist im Submikrometerbereich - muß als zusätzlicher Prozeß im
Modell berücksichtigt werden. Da in der Atmosphäre stets genügend Kondensati-
onskeime vorhanden sind, werden lediglich geringfügige Übersättigungen in wolken-
freien Gebieten beobachtet. In Wolken treten praktisch keine Übersättigungen auf.
Die Zahl der Kondensationskeime beeinflußt lediglich die Größe der entstehenden
Wolkentropfen. In der verwendeten Mikrophysik wird die Größe der Wolkentropfen

Qs

Ps
ly'o,n

a
at
a
At

lr (i)''n^r'''u,
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mit r" - 10 pm fest vorgegeben. Daher kann bei der Kondensation von \Masser-
dampf zu Wolkentropfen davon ausgegangen werden, daß die gesamte vorhandene
Übersättigung innerhalb eines Zeitschritts Af zur Neubildung von Wolkenwasser
führt:

KonN : n" 1,?'* für q, ) g"ot e.Jz)A¿

a
Atl" 

: *KonN

a
AtQ" = -KonN

Bei der modellmäßigen Umsetzung der Kondensationsprozesse ist dafür Sorge zu
tragen, daß insgesamt nicht mehr verdunstet bzw. kondensiert als dies der Über-
bzw. Untersättigung entspricht. In diese Bilanzierung des Wasserdampfs müssen
Sublimations- und Depositionsprozesse auf festen Hydrometeoren einbezogen wer-
den.

2.3.3 Sublimation und Deposition

Der Übergang von Wasser aus der festen Phase in die Gasphase oder umgekehrt ist
nur möglich bei Temperaturen unter dem Gefrierpunkt. Oberhalb des Gefrierpunkts
existiert kein Wolkeneis und schmelzender Graupel ist von einer Wasserhaut umge-
ben. Die Massenänderung eines Eisteilchens durch Sublimation bzw. Deposition wird
formal durch den gleichen Ausdruck (2.22) beschrieben wie die Kondensation bzw.
Evaporation eines Wassertropfens:

a ^s"-1
ot*" : q"Í, p,ffi (2'33)

Statt des Mischungsverhåiltnisses über Wasser ,S,, muß das über Eis S" verwendet
werden. Die Verdampfungsenthalpie .Lo ist durch die Sublimationsenthalpie tr, zu
ersetzen, der Sättigungsdampfdruck P" über Wasser durch den über Eis Pj:

s"

Fi,

Ftd

Q,

Ql"ot

(f- -,\R,,7
L"

KoT

RuT
PID"

Für Eiskristalle mit konstantem Radius r¿ ergibt sich somit für Sublimation bzw.
Deposition:

SubI = L,6. 4r Qn N ,o F!Ps ""Fi+Fto Q34)
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a

Arno = *SubI

a
Ar'" 

: -SubI

q¿ ist dabei die spezifische Konzentration von \Molkeneis, -lú¿ die Zahl der Eiskristalle
pro Gasvolumen. Der Ventilationskoeffizient für Eiskristalle ist wegen (2.29) und der
vernachlässigbaren Fallgeschwindigkeit Íu,i.: 1,6. Im Gegensatz zu Wolkentropfen
ist der Ventilationskoeffizient für Eiskristalle größer als eins, da die effektive Ober-
fläche der Eiskristalle aufgrund der Oberflächenstruktur größer als die geometrische

Oberfläche einer gleichgroßen Kugel ist.

Mit der für Graupel bereits angegebenen Größenverteilung (2.28) und dem Ventila-
tionskoeffizienten (2.29) erhält man aus (2.33) durch Integration über die Verteilung
für die Deposition an bzw. Sublimation von Graupel:

SubH : zn þ¡fo.o 4- Ps-'"" Flr+ Fâ

(1,6 
^;2* 

o; ,0,r, fT e)'Æ^-','u) 
(2'35)

a
Arnn = *SubH

a
Arn" = -SubH

Bei Temperaturen unter dem Gefrierpunkt 76 können Eiskristalle auch aus der Gas-
phase neu gebildet werden. Im Gegensatz zur Bildung von Wolkenwasser ist die
Entstehung von Eiskristallen aus der Gasphase durch die Zahl der vorhandenen
Gefrierkeime limitiert. Die Zahl der effektiv vorhandenen Gefrierkeime N¡ ist tem-
peraturabhängig und läßt sich nach Fletcher (1962) unter normalen, d.h. weitgehend
unverschmutzlen atmosphärischen Bedingungen beschreiben durch

Nf = Ns,¡ eÞ(To-r)

mit þ :0,6 K-L und Àô,t : L0-2 m-3

Unter der Annahme, daß diese Anzahl von Gefrierkeimen mindestens vorhanden
ist und ein Eiskristall die Masse m¿ besitzt, ergibt sich für die Neubildung von
Eiskristallen durch Sublimation an Gefrierkeimen (Stephens, L979; Rutledge und
Hobbs, 1983):

mit m¿: L0-12 kgSubN - Qn m¿Nl
ps At
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lno - *subN
ot

*n, - - SubN
ot

Aufgrund der Temperaturabhängigkeit dieses Prozesses findet die Neubildung von
Eiskristallen nur bei sehr niedrigen Temperaturen in nennensrürertem Umfang statt
und verhindert dort, daß große Übersättigung gegenüber Eis entstehen, während die
Atmosphäre gegenüber Wasser untersättigt ist.

2,3.4 Autokonversron

Wolkentropfen können durch Koagulation größere Tïopfen bilden. Diesen Prozeß
bezeichnet man als Autokonversion. Er ist auch möglich für Eiskristalle, die durch
Aggregation zu Graupel anwachsen"

Ein einfacher Ansatz zur Parametrisierung der Autokonversion stammt von Kessler
(1969), wonach Autokonversion oberhalb einer minimalen Konzentration einsetzt
und linear mit dieser Konzentration ansteigt. Für Autokonversion von \Molken- zu

Regenwasser erhåilt man:

AutC - k.(q" - 9g a.)
ps

mit k" - 10-¡ t-r
ac = 5. 1o-4 kgl*t

Q, : lAutC

Q. = -AutC

a
At

a
At

Die Autokonversion von Wolkeneis zu Graupel ist zusätzlich temperaturabhängig:
Sie findet nur bei Temperaturen unterhalb des Gefrierpunkts 7o statt und wird mit
weiter abnehmender Temperatur immer unwahrscheinlicher (Lin et al., 1983):

AutI - k¿ (q¿ - 9g oo) mit lc¿ = L0-3e0'025("-%) s-l
Ps 

a¿- 1o-3 kgl*'
a

Ar'n 
: *AutI

a
æro 

: -AutI

2.3.6 Akkreszenz

Regentropfen bzw. Graupelkörner können dadurch wachsen, dd sie aufgrund ih-
rer Fallgeschwindigkeit andere Hydrometeore aufsammein. Bei der Akkreszenz vor'
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Wolken durch Regen können Fallgeschwindigkeit und Radius der Wolkentropfen ge-

genüber den entsprechenden Größen der Regentropfen vernachldssigt werden. Ein
Regentropfen ist in der Lage, pro Zeiteinheit alle Wolkentropfen, die sich in demZy-
linder befinden, der durch das Produkt aus Querschnitt und Fallgeschwindigkeit des

Regentropfens gegeben ist, mit einer Wahrscheinlichkeit 8,. a;tfntsammeln. Durch
Integration über die Größenverteilung der Regentropfen und mit 8,. = 1 erhält man
für die Akkreszenz voî Wolkentropfen durch Regentropfen:

(2.36)

AccRC = [ n," Q",n 12 w,(r) N,(r) d,r

,[-trrt,ul 
\,,,u q"

a
Arn' - *AccRC

a

Arn" 
: -AccRC

Die Fallgeschwindigkeit w, bzw. die Größenverteilung ¡f,(r) der Regentropfen ent-
sprechen denen aus Gleichung (2.26) bzw. (2.2a).

Durch einen analogen Ansatz erhält man die Akkreszenz von Eiskristallen durch
Graupel, wobei für die Größenverteilung bzw. die Fallgeschwindigkeit von Graupel
die Gleichungen (2.30) bzw. (2.28) verwendet werden. Die Temperaturabhängigkeit
der Anha,ftwahrscheinlichkeit E¡¿f.oLgt dem Ansatzvon Lin et al. (1983).

AccH I : î ton No,hah 
,[-lrO,rl 

\ltþ qo

(2.37)

mit En¿ - eo'05 (?-"0)

arNo,t

0

1f

4

Qn : *AccHI

at Q¿ = -AccHI

Bei der Akkreszenz von 'Wolkentropfen durch Graupel kommt es bei Temperaturen
unter dem Gefrierpunkt zum Gefrieren der Wolkentropfen. Es entsteht zusätzlich
Graupel. Bei Temperaturen über dem Gefrierpunkt bewirkt das Zusammentreffen
von Wolkentropfen und Graupel eine Erwärmung des Graupels. Der damit verbun-
dene Schmelzprozeß wird im nächsten Abschnitt berücksichtigt. Das akkretionierte
Wolkenwasser und der geschmolzene Graupel bilden neues Regenwasser. Durch einen
zu Gleichung (2.37) analogen Ansatz erhält man mit einer Anhaftwahrscheinlichkeit
von E¡. - 1 für die Akkreszeîz voî Wolkenwasser durch Graupel:

AccHC : T No,on r[?t(3,b) Ànu,u q. (2.38)4 ",.,.ypn \, /
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*n" : -AccHCo't

lno - tAccHC
ot

2n, - *AccHC
ot

für T 1To

für7>70

Ein zusätzliches Problem tritt bei der Akkretion von Eiskristallen durch Regen auf.
Da Wolkeneis nur bei Temperaturen unter dem Gefrierpunkt existiert, führt dieser
Prozeß zum Gefrieren des unterkühlten Regenwa,ssers. Es wird Graupel gebildet.
Akkreszenz von Eiskristallen durch Regen führt zu einer Abnahme sowohl beim
Wolkeneis als auch beim Regen. Die Änderung des \Molkeneises kann durch einen
zu Gieichungen (2.36) analogen Ausdruck abgeschätzt werden, die Änderung des

Regenwassers wird unter der Annahme bestimmt, daß jedes eingefangene Eiskristall
maximal einen Regentropfen gefrieren läßt:

AccRI¿ : T No,, o, ,[1t(8,5) \,u,u qn (2.39)" 4 v,,,ypn \,/:

AccRI,- s,. Min (i**,,r) - n,. tt* (# f4o*^,,,t) Q.40)

â

*no 
: lAccRI¿* AccRI,

*no = -AccRI¿ot

2n, : -AccRI,or

Der letzte mögliche Akkreszenzprozeß entsteht durch unterschiedliche Fallgeschwin-
digkeiten von Graupel und Regen. Für Temperaturen unter dem Gefrierpunkt bildet
der akkretionierte Regen Graupel, während er bei Temperaturen über dem Gefrier-
punkt durch die übertragene Wä,rme zum Schmelzen des Graupel beiträgt und als

Regen erhalten bleibt. Da Graupel und Regen ähnliche Größen und Fallgeschwindig-
keiten aufweisen, muß bei der Akkreszenz von Regen und Graupel ein Doppelintegral
über beide Verteilungen gelöst werden, um den akkretionierten Regen zu erhalten:

(r,+ r n)2 lw, (r,)-w ¡, (r ¡)l N ¡ (r ¡,) dr ¡ N, (r,) dr,

Aufgrund des Betrages aus der Differenz der Fallgeschwindigkeiten kann dieses Dop-
pelintegral nicht ohne weiteres analytisch gelöst werden. Das ändert sich, \ryenn man
annimmt, daß die Differenz der Fallgeschwindigkeiten im Mittel durch die Differenz
der Fallgeschwindigkeiten gegeben ist, die sich bei Verwendung der massengewich-
teten Radien für Graupel und Regen ergibt. Die Differenz der Fallgeschwindigkeiten

AccHR: 
[ [t*l*',1e-l00
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kann dann vor das Integral gezogen werden, man erhält mit Er¡ - L:

0 5
+ rÍ Àå

(2.4t)

a
0t 8n: iAccHR für TlTo

0
Q, : -AccHR für TlTo

at

2.3.6 Schmelzen und Gefrieren

Bei Wolkeneis wird davon ausgegangen, daß es bei Temperaturen oberhalb des Ge-
frierpunkts instantan innerhalb eines Zeitschritts Lt zr \Molkenwasser schmilzt:

8¿ (2.42)Lt
a
Arn' 

: *MelI

0

Ar'o 
: -MetI

Berücksichtigt man beim Schmelzen von Graupel die zu- bzw. abgeführte Wärme
durch Temperatur- und Wasserdampfdiffusion, sowie durch akkretioniertes Wolken-
und Regenwasser, so erhäilt man (Wisner et al., 1972):

MetH : ? *o,o? 6"(T - ro) * Lu D,(q, - Q"^t) Qs)Ps L¡

(1,6 À;2 + 0,8 t(2,75) lT (i)'/n^-'''u) (2.43)

cp,- ,^ n\, - 10) (AccHC * AccHR)
trr

a
arr, - tMelH

a
,rno = -IuIelH

L ¡ bezeichnet die Schmelzenthalpie, co,. die spezifische Wärmekapazitat von Wasser.

Wolken- bzw. Regenwasser können nicht nur durch Kontakt mit Eiskristallen oder
Graupel gefrieren, sondern auch durch temperaturabhängiges statistisches Gefrieren
von unterkühltem Wolken- bzw. RegeilMasser. Nach Bigg (1953) und Barklie (1959)
läßt sich die Wahrscheinlichkeit P des Gefrierens eines unterkühlten Tropfens mit
dem Radius r beschreiben durch:

tn(t - P) : -lnrta (ea{r'-o - t)

AccHR:'Ír2 p.f *0,, No,nlr,(r,)-rr(n)l (
52__r

À9Àh'ÀÍÀ?,

NIeII
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mit A:0,66K-r
B : 100 m-3s-L

Für das statistische Gefrieren von Wolkenrya,sser erhält man somit (Wisner et al.,
Le72):

Frec = (i-t)' o**"!9 B'(eA'(r'-r) -L) Ql4)

o

Ar'o = *FreC

a
---Qc = -FreCot

Für das statistische Gefrieren von Regenwasser liefert die Integration über die Größen-
verteilung:

FreR = 20 12 p. N0,, 

^;7 
t9 B' (ee'tro-r) - t) Q.45)ps\

a
Arno 

: *FreR

a
AtQ' = -FreR

2.3.7 Thermodynamischer Effekt der Phasenübergänge

Alle mikrophysikalischen Prozesse, bei denen ein Phasentransfer erfolgt, sind mit
einer Freisetzung bzw. einem Verbrauch an thermischer Energie verbunden. Für
die Anderung der potentiellen Temperatur des Partikel- Gas Gemisches erhält man
aufgrund der in den vorherigen Abschnitten diskutierten Prozesse:

ãf

åO = 2lNonNtKonC*KonR)
öt cp

+L"
cp

*tå (AccHC * AccRI,* AccHR(r<ro)

-MelI - MelH * FreC * FreR)

( SzôN t SubI + SubH)
(2.46)
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Kapitel 3

Die Modellierung turbulenter
Austauschprozesse

In der Atmosphäre werden dynamische Prozesse selbst bei geringen Windgeschwin-
digkeiten durch T\rrbulenz beeinflußt. Die viskosen Kräfte sind i.a. nicht in der Lage,
die durch Scherkräfte enstehenden turbulenten Anteile in der Bewegung zu dämpfen.
Die laminare Strömung als Gegenstück zur turbulenten Bewegung ist in atmosphäri-
schen Problemen die Ausnahme.

Ein Maß für das Auftreten von Thrbulenz ist die Reynolds Zahl, der Quotient aus
Massenkr¿iften und viskosen Kråiften. Oberhalb einer kritischen Reynolds Zahl, die in
der Größenordnung von tausend liegt und vom betrachteten Strömungstyp abhängt,
setzt Turbulenz ein. Die Wirkung von T'urbulenz hat dissipativen Cha,rakter und ist
mit der molekularen Diffusion vergleichbar. Jedoch sind die mit dem turbulenten
Anteil verbundenen Umwandlungsraten häufig um Größenordnungen höher.

Im folgenden soll ein T\rrbulenzkonzept vorgestellt werden, das der endlichen räum-
lichen Auflösung des Plumemodells ATHAM Rechnung trägt. Der Einfluß der nicht
aufgelösten Bewegungsanteile - im weiteren mit turbulente Anteile der Bewegung
bezeichnet - auf die mittlere, vom Modell simulierte Strömung muß parametrisiert
werden.

3.1 Bedeutung von Turbulenz für die
Plumeentwicklung

Der Plume einer plinianischen Eruption läßt sich grob in zwei Bereiche untertei-
len: Die Schub- bzw. Jetregion direkt über dem Krater ist gekennzeichnet durch
den Verbrauch des anfänglichen Impulses und geringen Einfluß von Turbulenz. Die
sich anschließende Auftriebsregion ist durch positive Auftriebskräfte und turbulente
Anteile in der Bewegung charakterisiert.

Die Dichte des am Krater emittierten heißen Partikel - Gas Gemisches ist größer
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als die der umgebenden Atmosphäre. Eine positive Auftriebskra.ft kann sich daher
nicht ohne eine Verdünnung dieses Gemisches entwickeln. Sowohl die Sedimentation
von Partikeln als auch das Einmischen von Umgebungsluft können die notwendige
Verdünnung bewirken. Bei plinianischen Eruptionen ist die Sedimentation zu Be-
ginn der Eruption kein effektiver Mechanismus zur Verdünnung des Gemisches, da
der überwiegende Teil der Partikel Fallgeschwindigkeiten besitzt, die gegenüber der
Eruptionsgeschwindigkeit vernachlässigbar sind. Das Einmischen von Umgebungs-
luft bestimmt daher den Übergang zwischen Schub - und Auftriebsregion und ent-
scheidet darüber, ob der Plume kollabiert, d.h. vollständig oder teilweise zusammen-
bricht, oder eine großskalige Eruptionswolke entsteht. Da turbulente Prozesse für das

Einmischen von Umgebungsluft verantwortlich sind, ist T\rrbulenz der kritische Pa-
rameter, der nicht nur die Höhe des enstehenden Plumes, sondern auch im Falle des

Kollabierens das zeitliche Verhalten der entstehenden Glutlawine bestimmt. Aus die-
ser Glutlawine - auch pyroklastischer Fluß genannt, deren Ablagerungen lgnimbrit
bezeichnet werden - kann sich bei ausreichender Verdünnung des Partikel - Gas Ge-

misches eine coignimbrite Eruption entwickeln. Pyroklastische Flüsse sind bei ihrer
Entstehung zunächst relativ stabil, da die bei ihnen vorhandene stabile Schichtung
Thrbulenz und damit das Einmischen von Umgebungsluft unterdrückt.

Neben der Dynamik werden auch mikrophysikalische Prozesse durch T\rrbulenz maß-
geblich bestimmt. Ein beträchtlicher Teil des im Plume befindlichen Wasserdampfes
gelangt durch Einmischen von Umgebungsluft in den Plume. Die Kondensation von
Wasserdampf bestimmt eine Vielzahl von Prozessen: Die bei der Kondensation frei-
werdende latente Wärme bewirkt einen verstärkten positiven Auftrieb des Plumes.
Wolkenwasser und Niederschlag können Auswaschungsprozesse von Aschepartikeln
und vulkanischen Gasen in Gang setzen, die ganz wesentlich für deren Aufenthalts-
dauer in der Atmosphäre sind.

Die Beschreibung von Turbulenz ist daher zwingend notwendig, um die Dynamik
und Mikrophysik einer vulkanischen Eruptionswolke simulieren zu können. Wegen
der beschränkten räumlichen Auflösung können turbulente Prozesse im Modell nicht
explizit dargestellt werden. Um die Lücke zwischen aufgelösten und subskaligen,
turbulenten Prozessen zu schließen, werden Wirkungen subskaliger Prozesse durch
Eigenschaften der aufgelösten, mittleren Strömung angenåfüert. Die so abgeschätzten
turbulenten Prozesse wirken dann zurück auf die zeitliche Entwicklung der mittleren
Strömung.

3.2 Theorie der universellen Gleichheit der
Turbulenz

Je nach ihrer Quelle unterscheidet man zwei Formen von Turbulenz: Scherungstur-
bulenz entsteht auf Kosten der kinetischen Energie der mittleren Strömung, kon-
vektive T\rrbulenz auf Kosten thermischer bzw. potentieller Energie. Die dabei in
größeren Wirbeln und Thrbulenzelementen entstehende turbulente Energie verteilt
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sich dabei, einer Energiekaskade folgend, auf immer kleiner werdende Wirbel. Nach

der Hypothese der universellen Gleichheit der Turbulenz nach Kolmogorov (1941)

wird im Bereich dieser Energiekaskade, dem sogenannten Inertial Subrange, turbu-
lente Energie weder produziert noch dissipiert. Die von Kolmogorov aufgrund von
Dimensionsüberlegungen abgeleitete Form des Energiespektrums im Inertial Subran-
ge gilt wegen der postulierten lokalen Isotropie der T\rrbulenz sowohl für vertikale
als auch für horizontale Fluktuationen. Vernichtet wird turbulente Energie durch
viskose Reibung auf sehr kleinen Größenskalen.

Obwohl empirische Befunde für eine weitreichende Gültigkeit sprechen, sind die

Hypothesen Kolmogorovs und ihre Folgen nicht unumstritten (Lumley, 196a). In
Problemstellungen, bei denen Schichtungsstabilität einen wesentlichen Einfluß auf
die Entwicklung von T\rrbulenz hat, ist die vertikale Raumrichtung gegenüber den

horizontalen ausgezeichnet. Von einer isotropen Entwicklung turbulenter Größen

kann nicht ausgegangen werden. Erst \¡renn ein Gleichgewicht turbulenter Größen

erreicht ist, ist die Annahme lokaler Isotropie eine vernünftige Nåfüerung. Die physi-
kalischen Zeitskalen des betrachteten Problems müssen daher größer sein als die der

T\rrbuienz. Anschaulich bedeutet dies, daß sich die Bedingungen, unter denen sich

T'urbuienz entwickelt, nicht schneller ändern dürfen, als sich die turbulenten Größen

diesen Bedingungen anpa,ssen können.

Eine weitere Eigenschaft des von Kolmogorov postulierten Inertial Subrange ist, daß

Energie nur von größeren zu kleineren Skalen transportiert wird. Eine inverse Ener-
giekaskade gibt es unter diesen Annahmen nicht. Theoretische und experimentelle
Befunde deuten jedoch darauf hin, daß eine solche Wechselwirkung eine Rolle spielen

kann.

So stellt Hasselmann (1976) bei der Untersuchung der Klimavariabilität mit Hilfe
stochastischer Modelle fest, daß langsame Klimaänderungen als integrale Reaktion
auf eine kontinuierliche Anregung durch zufällige, kurzfristige (Wetter -) Schwan-
kungen erklärt werden können. Die in einfachen linearen Theorien ausgeschlossene

Wechselwirkung einer Anregungsfrequenz auf andere Frequenzbereiche führt dazu,

daß ein weißes Anregungsspektrum ohne Bevorzugung bestimmter Frequenzen ein

rotes Spektrum mit einer Bevorzugung niedriger Frequenzen anregen kann. Ein typi-
sches Beispiel ist die Ozean- Atmosphären Wechselwirkung, bei der kurzperiodische
Schwankungen in der Atmosphäre längerperiodische linderungen in der Ozeanzft-
kulation induzieren (Frankignoul und Hasselmann, L977).

Aber auch in räumlich und zeitlich kleineren Bereichen läßt sich der Einfluß kleinerer
Skalen auf größere beobachten. Die Isotropieannahme geht in Analogie zur molekula-
ren Diffusion davon aus, daß turbulente Bewegungen ungeordnet erfolgen. Dies führt
dazr, daß der Gradientenansatz in Strömungen mit ausgeprägter Ordnungsstruktur
keine adäquate Beschreibung erlaubt. Ein Beispiel hierfür sind Strömungen mit Heli-
zitá,t, d.h. einem bevorzugten Schraubensinn, wie bei tropischen Zyklonen. Mit dem

Gradientenansatz kann die Erhaltungstendenz derartiger Rotationsstrukturen nicht
erklärt werden (Liily, 1983). Die Existenz turbulenter Helizität ist verbunden mit
einer Behinderung des Energietransfers zu kleineren Skalen (Kraichnan, 1973), dabei
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kann kinetische Energie auch von kleineren z1r größeren Skalen transportiert werden
(Andre und Lesieur, lg77; Levich und Tzvetkov, 1985). Es scheint daher nahelie-
gend, die Helizität als weitere, die T\rrbulenz charakterisierende Größe in die Pa-
rametrisierungen einzubeziehen. Ansätze hierfür existieren bereits (Lautenschlager
et al., 1988), jedoch fehlt bislang der Nachweis einer praktischen Anwendbarkeit.
Insbesondere sind die neu hinzugekommenden Parametrisierungskonstanten und
Längenskalierungen experimentell noch nicht hinreichend bekannt, so daß an die-
ser Stelle auf die Einbeziehung von Helizität in die Turbulenzschließung verzichtet
wurde.

In der numerischen Modellierung wird die Wechselwirkung von kleinen auf größere

Skalen üblicherweise vernachlåissigt" Eine solche Vorgehensweise ist gerechtfertigt,
wenn in der nicht aufgelösten Bewegung nur der Inertial Subrange enthalten ist.
Dann gilt die Isotropieannahme und damit der Diffusionsansatz mit seiner Gradi-
entenparametrisierung. Dies ist i.a. aber nicht der Fall. Die nicht aufgelöste Bewe-
gung enthåilt anisotrope bzw. strukturbildende Anteile, die in der Parametrisierung
berücksichtigt werden sollten.

3.3 Turbulenzmittelung und Schließungsproblem

Obwohl die turbulente Bewegung den Erhaltungssätzen von Impuls und Energie ge-

horcht, ist sie doch quasi chaotisch und nicht deterministisch. Um Aussagen über
das Verhalten einer Strömung machen zu können, ist eine statistische Behandlung
der turbulenten Anteile erforderlich. Ein erster Schritt in diese Richtung stellt die
erstmals von Reynolds (1SS3) vorgeschlagene Mittelung dar. Dazu wird eine physi-
kalischen Größe A in Mittelwert Z und turbulenten Anteil ,4,' aufgespalten:

A _A+ A,
mit T :0 (3.1)

Die Mittelwertbildung kann durch ein Ensemble-, Zeil- oder Raummittel erfolgen
(Panofsky und Dutton, 1984). Für das grundsätzliche Problem der Behandlung tur-
bulenter Anteile ist die spezielle Art der Mittelung unerheblich. An dieser Stelle
wird angenommen, daß die Ttennung der betrachteten Größen in Mittelwert und
turbulenten Anteil möglich und sinnvoll ist. Die mittleren Größen enthalten keine
statistischen Anteile mehr.

Die numerische Modellierung auf einem Gitter bewirkt durch räumliche und zeitli-
che Diskretisierung ebenfalls eine Aufspaltung der physikalischen Größen in einen
mittleren vom Modell aufgelösten und einen nichtaufgelösten, subskaligen Anteil.
Unter der Annahme, daß das verwendete Modell die physikalisch relevanten Skaien
des betrachteten Problems auflöst, kann der subskalige Anteil mit dem turbulenten
Anteil aus (3.1) identifiziert werden.

Die turbulenten Anteile, für die ohne zusätzliche Annahmen keine Modellaussage
möglich ist, können jedoch nicht bei der Beschreibung der mittleren Größen ver-

54



nachlässigt werden, da sie in den zu modellierenden, gemittelten Gleichungen auf-
tauchen. Dies soll am Beispiel der Tlansportgleichung für die Konzentration c eines
Tbacers erläutert werden:

a a
- a*ur" Advektion

- *'"*c molekulare Diffusion

L-

Setzt man für die Tracerkonzentration c und die tansportgeschwindigkeiten u¡ den
Fluktuationsansatz aus Gleichung (3.1) ein, so ergibt sich nach Durchführung der
Ttrrbulenzmittelung:

at

a_
ðt

(3.2)

(3.3)

a
-7T¡orx

a_I 
^Cu'n+!n"!"Oitt. Aæn

Advektion

turbulenter Transport

molekulare Diffusion

Gegenüber Gleichung (3.2) tauchen in Gleichung (3.3) die Korrelationen der fluk-
tuierenden Anteile Cu| arf,, die den Einfluß der Turbulenz auf das mittlere Kon-
zentrationsfeld beschreiben. Um eine Gleichung für diese turbulenten Korrelationen
abzuleiten, beschrëinken wir uns zunächst auf den Fall des Thacertransportes in einer
divergenzfreien, zeitlich konstanten Strömung:

0r¿
1x¿

a
atun

0 für i-1,2,3

a
0

Einsetzen des Fluktuationsansatzes, Subtrahieren der turbulenzgemittelten Glei-
chung und Multiplizieren mit u| mit anschließender Turbulenzmittelung führt zu
der gesuchten Gleichung:

a

Für die Tlacertransportgleichung läßt sich dann schreiben:

aaaï
*C--u¡;-Ci ^ 1)"^ C
OI 0æ* O(rn Oæn

4 a_
Oæt"

0_ a ã_
a*rcu!nu'* 

* úD"úu"l (3'4)

Selbst in dem einfachen FaIl einer zeitlich konstanten, divergenzfreien Strömung er-
scheinen in der Bestimmungsgleichung für die turbulenten Korrelationen sogenannte

at
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Dreifachkorrelationen Cut¡u!¿ fur i,,k : L,2,3, die als neue Unbekannte zu behandeln
sind.

Bei dem Versuch Bestimmungsgleichungen für die Dreifachkorrelationen aufzustel-
len, treten wiederum Korrelationen höherer Ordnung als neue Unbekannte auf. Die-
ses Auftreten von unbekannten turbulenten Korrelationen höherer Ordnung hat sei-

nen Grund in Produkten turbulenzbehafteter Größen in den Ausgangsgleichungen
und ist ein generelles Problem in der Turbulenztheorie. Es wird als Schließungspro-
blem bezeichnet, da das Gleichungssystem (3.4) nicht ohne zusätzliche Annahmen
geschlossen werden kann.

3.4 Der Gradientenansatz

Eine einfache Annahme zur Schließung der Gleichung (3.3) ist der Gradientenansatz,
der auf Ideen von Boussinesq (Monin und Yaglom, 1971; Seinfield, 1986) zurückgeht
und in verallgemeinerter Form lautet:

Cu|: -K¿n (e:r)

K¿¡ ist der Tensor der turbulenten Austauschkoeffizienten des Tracers q. Dieser An-
satz beruht auf der Analogie von T\rrbulenz und molekularer Diffusion. Turbulente
Austauschprozesse können streng genommen nur dann wie molekulare Diffusion be-
handelt werden, rvenn Probleme betrachtet werden, deren charakteristische Zeilen
groß sind gegen die Lagrangesche Skalenzeit. Die Lagrangesche Skalenzeit l¿ ist
anschaulich diejenige Zeit, nach der ein Luftpaket seine Erinnerung an seine Vor-
geschichte verloren hat. Definiert ist À¿ als Integral über die Lagrangesche Auto-
korrelationsfunktion Rr(r), die ein Maß dafür ist, wie stark die Geschwindigkeit
eines Luftpakets zu einem Zeitpunkt ú mit der Geschwindigkeit zu einem früheren
Zeitpunkt t - r oder einem späteren Zeitpunkt t * r im Ensemblemittel korreliert
ist:

lo* 
n"çr¡a,

* (u!o(t)u'o(t + r))
dr

a_-=-c
öæn

),r

Í, ("lr'(t)l

wobei (...) das Ensemblemittel bezeichnet.

Für die numerische Modellierung hätte dies zur Folge, daß der Modellzeitschritt
größer zu wählen wäre als die Lagrangesche Skalenzeit des betrachteten Problems.
Für das Ausseinanderdiffundieren z.B. einer Rauchfahne aus einem Kamin bedeu-
tet dies bei mittleren T\rrbulenzverhëiltnissen Zeiten im Bereich mehrer Minuten
bis einer Stunde (Roedel, 1994). Betrachtet man kürzere Zeiten als die Lagrange
Skalenzeit, wie das in numerischen Simulationen häufig der Fall ist, können die tur-
bulenten Austauschkoeffizienten nicht wie bei der molekularen Diffusion als konstant
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angesehen \Merden, sondern müssen den spezifischen Eigenschaften des betrachteten
Problems durch eine entsprechende Zeit- und Ortsabhängigkeit Rechnung tragen.

Durch Gleichung (3.5) wird das Problem der Bestimmung von turbulenten Korre-
lationen 4 transf.ormiert in ein Problem der Bestimmung der turbulenten Aus-
tauschkoeffi zienten K ¿¡.

3.5 Bestimmung der turbulenten Austausch-
koeffizienten

Die turbulenten Austauschkoeffizienten sind in der allgemeinen Formulierung von

Gleichung (3.5) Elemente eines zweidimensionalen Tensors, der Diagonalgestalt an-

nimmt, vrenn die gewåihlten Koordinatenachsen mit den Hauptachsen des Tensors

K¿¡, zusammenfallen. Die Wahl der Hauptachsen muß dabei ortsunabhängig erfolgen,

da die Tbacergleichung (3.3) in jedem Raumpunkt gelten soll. In atmosphärischen
Fragestellungen ist in jedem Raumpunkt die vertikale gegenüber den horizontalen
Raumrichtungen aufgrund der nur hier wirkenden Schwerebeschleunigung ausge-

zeichnet und kann mit einer der Hauptachsen identifiziert werden. Bei den horizon-
talen Raumrichtungen ist die Hauptwindrichtung z'war gegenüber der zu ihr senk-

recht stehenden, horizontalen Raumrichtung ausgezeichnet, jedoch kann die \Mahl
der Hauptwindrichtung aufgrund von Windscherungen nicht generell ortsunabhängig
erfolgen. Eine prinzipielle Unterscheidung zwischen den beiden horizontalen Raum-
richtungen ist daher nicht möglich.

Es hat sich dennoch experimentell als ausreichend erwiesen, sich auf die Diagonal-
elemente von K¿¡ zu beschråinken (Seinfield, 1986; Monin und Yaglom, 1971):

K¡ - Kft\on

Damit die Diagonalform unabhängig von der speziellen Wahl des Koordinatensy-
stems ist, müssen die horizontalen Austauschkoeffizienten identisch sein. Ist die ver-
tikale Achse mit dem Index i, - 3 bezeichnet, so ergibt sich:

Kt - Kz: Kho, und KB: Ku",

In den Impulsgleichungen bzw. der Wäirmegleichung treten turbulente Korrelationen
analog zu denen in Gleichung (3.3) auf, die durch Produkte von turbulenzbehafteten
Größen entstehen. Wie in den folgenden Kapitein diskutiert wird, lassen sich auch
diese turbulenten Korrelationen@ bzw.@ auf die Bestimmung eines horizonta-
len und vertikalen Austauschkoeffizienten für Impuls bzw. Wärme zurückführen.

Das generelle Schließungsproblem der Thrbulenztheorie ist dadurch auf eine Bestim-
mung von Austauschkoeffizienten K¡o, :uîd Ku", fiir jede turbulenzbehaftete Größe

zurückgeführt .

Die im folgenden für die Bestimmung der turbulenten Austauschkoeffizienten ver-
wendeten Ansätze beruhen auf einer Analogie zum Kolmogorov - Prandtl Ansatz
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(Kolmogorov, L942; Prandtl und Wieghardt, 1945) für den Impuls. Kolmogorov und
Prandtl hatten Anfang der vierziger Jahre unabhängig voneinander einen Ansatz
für einen isotropen, d.h. für alle Raumrichtungen gleichen Austauschkoeffizienten
unter Verwendung der turbulenten kinetischen Energie postuliert. Die turbulente
kinetische Energie ist definiert als Summe über die quadratischen turbulenten Kor-
relationen des Impulses:

B -W¿-u4u\+@r+M
Um einen Ausdruck für die turbulente Energie pro Volumenelement zu erhalten,
muß der Ausdruck für B noch mit der halben Dichte multipliziert werden. Unter
Verwendung einer die Thrbulenz charakterisierenden Längenskala ¡\. und einer empi-
risch festzulegenden Konstanten cs ergibt sich als turbulenter Austauschkoeffizient
für den Impuls K:

K : colvlE (3.6)

Der Ansatz (3.6) beruht auf der Annahme lokaler Isotropie der Tïrrbulenz, die bereits
in Abschnitt 3.2 diskutiert wurde. Darüberhinaus wird angenommen, daß der turbu-
lente Austausch maßgeblich durch die turbulente kinetische Energie bestimmt wird.
Ttrrbulente Geschwindigkeitskorrelationen der Form @ mit i,I j im Austauschko-
effizienten werden vernachlåissigt. Die turbulente Längenskala i\. charakterisiert den
typischen Größenbereich, in dem die meiste turbulente Energie enthalten ist. Daher
ist die turbulente Längenskala abhängig vom Strömungstyp und Entwicklungzustand
der Turbulenz.

Wie bereits in Abschnitt 3.5 diskutiert, kann die Vertikale mit einer Hauptachse des

Tensors K¿¡ frtr die turbulenten Austauschkoeffizienten identifiziert werden, wohin-
gegen die horizontalen Raumrichtungen nicht weiter unterschieden werden können.
Da sich dieser Ansatz bei Simulation von Ausbreitungsexperimenten bewäihrt hat
(Lautenschlager, 1983), soll er auch bei der Bestimmung der Austauschkoeffizienten
mit Hilfe der turbulenten Energie übernommen werden. Dadurch wird dem Um-
stand Rechnung getragen, daß im Modell nicht a priori alle subskaligen Anteile der

Bewegung im Inertial Subrange liegen. Allerdings wird weiterhin davon ausgegan-
gen, daß subskalige Prozesse nicht strukturbildend wirken. Lediglich das Glätten
von Strukturen erfolgt anisotrop.

Die gesamte turbulente Energie wird in einen horizontalen und einen vertikalen
Anteil aufgespalten:

Bhor: M+@
Bu., : M

Um daraus einen Ansatz für den vertikalen und horizontalen Austauschkoeffizienten
abzuleiten, wird davon ausgegangen, daß die turbulente Längenskala Â als universelle
Längenskala zur Charakterisierung von T\rrbulenz sowohl für den vertikalen als auch
für den horizontalen Austausch erhalten bleibt. Die Anisotropie der T\rrbulenz wird
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allein durch die Anisotropie in den Komponeneten der turbulenten Energie zum
Ausdruck gebracht:

Kho, : coÂ l2 Bn',
(3.7)

Ku", : c/YßB"*

Durch den so gewählten Ansatz ist sichergestellt, daß im Falle lokaler Isotropie der
T\rrbulenz der ursprüngliche Ansatz (3.6) erhalten bleibt:

Khor:Krur:K:coly/E

mit M-W-m-LlsB
Durch den erweiterten Kolmogorov-Prandtl Ansatz (3.7) lassen sich aus turbulenter
Energie und turbulenter Längenskala Austauschkoeffizienten für den Impuls ange-

ben. Für die turbulenten Anteile der Tlacergleichung (3.3) ist damit das eingangs
gestellte Problem noch nicht gelöst. Es ist allerdings plausibel und experimentell
bestätigt, daß der turbulente Transport von Impuls und Tracern nicht unabhängig
voneinander erfolgen kann, da er seine Ursache jeweils im turbulenten Anteil der
betrachteten Strömung hat. In guter Näherung können daher alle Austauschkoef-
fizienten zueinander proportional gesetzt werden. Sie unterscheiden sich durch tra-
cerspezifische, empirisch zu bestimmende Konstantett e.c) die inverse Prandtl Zahlen
genannt werden:

Khor,"

Ku.r,"

Q" Kho,

d. Kr.,

Die Prandtl-Zahlen o" können nur von bisher unberäcksichtigten Einflußfaktoren
abhängen. Bei der turbulenten Bewegung von Partikeln in einer umgebenden Strö-
mung können dies beispielsweise Partikeleigenschaften wie Größe und Oberflächen-
rauhigkeit sein oder beim turbulenten Tlansport von Wärme die thermische Stabi-
lität des Fluids.

Damit ist das Problem der Bestimmung einer Vielfalt von turbulenten Korrelationen
zurückgeführt auf die Bestimmung der turbulenten Energiekomponenten und einer
Längenskala unter Berücksichtigung einer Reihe von empirischen Konstanten.

Sind die Austauschkoeffizienten einmal bestimmt, lautet die turbulenzgemittelte, ztr
modellierende Transportgleichung für einen Tracer:

2r: -a- a a-
ot d*r"u* i 

^r\n'c 
a*r"

mit K1," : K2," : Khor* und 113," = Kr"r,.. Ersetzt man die Tlacerkonzentrati-
on Z durch das Produkt aus Gesamtdichte und spezifischer Konzentration Z : pQ

und ergänzt Quellen- und Senkenterme, so erhält man die in Kapitel 2.2.4 bereits
ange gebene Tlacergieichung.
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3.5.L Die turbulenten Geschwindigkeitskorrelationen

Zur Bestimmung einer Gleichung für die Komponenten der turbulenten Energie wird
zunächst eine Gleichung für die turbulenten Geschwindigkeitskorrelationen hergelei-
tet. Dazu geht man von der Navier-Stokes Gleichung aus:

a
;Pu¿ :ot

a
-;-Pu4u¡orl"

Advektion

Druckgradientenkraft

Gravitation

viskose Kraft

Corioliskraft

aD
- ;-r

or¿

- P9 6¿s

ð*^ T¿x
Oat't*

*2p€¿¡¡w¡u¡

Da in ATHAM turbulente Bewegungen mit Skalen im Kilometerbereich und darun-
ter betrachtet werden, kann der Coriolisterm bei der Erzeugung turbulenter Energie
vernachlässigt werden.

Der Reibungstensor lautet in allgemeiner Form:

t'(*. r", 
* *"r - z I 3 fi;u¡õ')

p ist die dynamische Viskosität von Luft. Unter der Inkompressibilitätsannahme
vereinfacht sich der Reibungsterm zu einem reinem Diffusionsterm:

aaa.a
-r¿t": 

7l-L7u¿ mit ;U¿ - 0
O(f k Ofrl, Oæ1" On¿

Tite

In der folgenden Ableitung soll ein räumlicher Dichtegradient, der bei Anwesenheit
aktiver tacer erheblich sein kann, soweit wie möglich mit berücksichtigt werden.
Darüberhinaus sollen Kompressibilitätseffekte zunächst unberücksichtigt bleiben.
Bei Strömungsgeschwindigkeiten im Bereich der Schallgeschwindigkeit wird Turbu-
lenz generell unterdrückt (Simone et al., 1997). Ein Korrekturterm für diese Unter-
drückung von Turbulenz wird in Abschnitt 3.5.6 ergänzt. Unter der Annahme ei-
nes divergenzfreien Flusses vereinfacht sich der Reibungsterm in den Navier-Stokes
Gleichungen nicht zu einem Diffusionsterm, jedoch sollen die zusätzlich auftreten-
den Terme als klein gegenüber dem Diffusionsterm vernachlässigt werden. Bei der
Ableitung einer Gleichung für die turbulente Energie soll daher von folgenden Glei-
chungen ausgegangen werden:

a aa-aa: -^ Pu¿u¡- ^ P-Pgò¿z* ^ l.t^ u¿
O(tt On¿ Oítl, Oatl,

rìt,

at Pu¿

a
^ þut"orn'
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Um eine Bestimmungsgleichung für die turbulenten Geschwindigkeitskorrelationen
ableiten zukönnen, wird in die Impulsgleichung (3.8) für Druck, Dichte und die Ge-
schwindigkeitskomponeneten der Fluktuationsansatz (3.1) eingesetzt. Als Vereinfa-
chung wird angenommen, daß die Dichtefluktuationen kiein gegenüber der mittleren
Dichte sind:

p'<
Die Dichtefluktuationen können dann außer im Auftriebsterm vernachlässigt werden.
Diese Annahme entspricht der Boussinesq Approximation mit der Ausnahme, daß

bei ihr zusätzlich der räumliche Gradient der mittleren Dichte vernachlässigt wird.

Subtrahiert man nach dem Einsetzen des Fluktuationsansatzes die turbulenzgemit-
telte Gleichung, so erhält man:

a_, a _
*ø"i : - 

^O 
(u!nu'¡ + u'¿w +úu't - "!r"'ò

0Dt
--t

öæ¿

- P'g õ¿t

*!rlu'o (3.e)
O(Í* Oítn

Muttipliziert man diese Gleichung mit u'¡ wd addiert die j-te Komponente von (3.9)

multipiiziert mit u!¿ mit anschließender Ttrrbulenzmittelung, so ergibt sich:

a
6tÞ

turbulente
Diffusion

molekulare
Diffusion

A
u!¿u,j : - ftpotu,or,,

a
- Aær7u'nulu"

a 0-
+ a*F6**u'ou''

/_-r('n*".m**ò
- s @'7 õ¡e+ã¡p'6¿s)

- "!, 
L p- - "l!;'dæ¿ 'dx¡

Advektion

Produktion
durch Scherung

Produktion
durch Auftrieb

Umverteilung

(3.10)

-rr(*u,) (*r,) Dissipation

Die Gleichungen (3.10) stellen ein System von sechs gekoppelten partiellen Diffe-
rentialgleichungen für die turbulenten Geschwindigkeitskorrelationen dar. Um es zu
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schließen werden zusätzliche Bestimmungsgleichungen für die turbulenten Dichte-
fluktuationen$/ benötigt. Außerdem treten neue unbekannte turbulente Korrela-
tionen höherer Ordnung auf:

Dij -*uoW

vii : u',*r'-"r&,

e¿j : ,r(*u,) (*u,),
für die zusätzliche Annahmen erforderlich sind.

Der Term D;¡ beschreibt den Tïansport der betrachteten zweifachen Geschwindig-
keitskorrelation ut¿ut¡ durch die turbulenten Geschwindigkeitsfluktuationen u/¡. Mit
Hilfe eines verallgemeinerten Gradientenansatzes läßt sich für die dreifachen Ge-
schwindigkeitskorrelationen schreiben :

a
lelmn 

Âtn
lM__K¿j M

Bei den Austauschkoeffizienten K¿¡¡¡^n handelt es sich um einen Tensor 6. Stufe, der
selbst im isotropen Fall nicht eindeutig bestimmbar ist. Es hat sich jedoch als sinnvoll
erwiesen, sich auf wenige Koeffizientenzlu beschränken, was einer Beschränkung auf
die Hauptdiagonaleiemente der Untermatrizen entspricht :

KI¡* : K¿¡¡¿^nõ¿6¡*6r,n .

Im isotropen Fall gelangt man zu der von Mellor (1973) vorgeschlagenen Form:

w : -crK (,hw * &nn,. *w) (3,1)

mit K : col\{E

Die Isotropieannahme bedeutet einen von der Raumrichtung unabhängigen Aus-
tauschkoeffizienten, der entsprechend dem Kolmogorov-Prandtl Ansatz (3.6) ge-

wåihlt wird. c1 ist eine empirisch zu bestimmende Konstante. Bei rl handelt es sich
um die bereits in Gleichung (3.6) erwähnte turbulente Längenskala, wenn ange-

nommen wird, daß alle in den Parametrisierungen auftretenden Längenskalierungen
zueinander proportional sind. Diese Annahme ist nicht zwingend, folgt aber der in
der Literatur üblichen Vorgehensweise.

Betrachtet man die dreifachen Korrelationen df,fi in Zusammenhang mit dem
gesamten Term D¿¡ fur die turbulente Diffusion, so lautet der einfachste mögliche
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Ansatz für die turbulente Diffusion im isotropen Fall:

.,..- ô â 
-

L)¿i = A^ÞaKfirutnu|

Êno*

(3.12)

Dieser Ansatz bedeutet eine Vereinfachung der von Mellor vorgeschlagenen Form in
Gleichung (3.4) gt bewahrt die Tensorsymmetrie von D¿¡, verletzt allerdings die
Symmetrie in u|,u!¿u!. Studien mit einem Schließungsschema von Lewellen (1977), das
diesen einfachen Ansatz für die turbulente Diffusion verwendet, haben gezeigt, daß
sich die experimentellen Daten für unterschiedliche Strömungsregime im Rahmen
der Meßgenauigkeit gut wiedergeben lassen.

Der Ansatz (3.I2) soll nun erweitert werden, um der angenommenen Anisotropie
zwischen vertikaler und horizontaler Raumrichtung Rechnung zu tragen. Wie schon
beim Austauschkoeffizienten für Impuls, wird auch an dieser Stelle davon ausgegan-
gen, daß die Anisotropie der T\rrbulenz nur in den Komponenten der turbulenten
Energie berücksichtigt werden muß. Für die turbulente Diffusion in (3.10) ergibt
sich somit:

n !øo*-!ry (3.13)uxJ 
õæ* oíDk

mit Kt: Kz = cofi
(3.14)

Ks - coÌvtM"
Durch diesen Ansatz ist sichergestellt, daß Gleichung 3.13 im Falle isotroper T'urbu-
lenz dem von Lewellen (1977) gewåfülten Ansatz entspricht.

Neben dem von Mellor vorgeschlagenen Ansatz (3.11) für die dreifachen Geschwin-
digkeitskorellationen werden auch anderej zlrm Teil deutlich komplexere Ansätze
diskutiert. Einen Zusammenhang zwischen dreifachen und zweifachen Geschwindig-
keitskorrelationen erhalten z.B. Hanjalic und Launder (1972) durch Analyse einer
exakten Gleichung fur @:

ú@ - - ",# (**W + w,*ilfr" . ry,*@
Dieser Ansatz wird im Rahmen der vorliegenden Arbeit nicht weiter verfolgt. Er
macht lediglich deutlich, daf3 sehr unterschiedliche Ansätze für die Terme höherer
Ordnung möglich sind, ohne daß aufgrund eindeutiger theoretischer oder experimen-
telier Befunde eine Favorisierung des einen oder anderen Ansatzes erfolgen kann.

Der Term r¿¡ in Gleichung (3.10) beschreibt die Wirkung von Druckfluktuationen
auf die turbulenten Geschwindigkeitskorrelationen. Seine physikalische Bedeutung
läßt sich am besten nach einer einfachen Umformung verstehen:

¡r¿i:;(ry.WW (3 15)
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Das Volumenintegral der ersten beiden Terme auf der rechten Seite von (3.15) über
ein beschråinktes Gebiet, das von einer laminaren Strömung umgeben ist, ergibt
Nuli" Sie bewirken daher eine Umverteilung zwischen den turbulenten Geschwindig-
keitskorrelationen und können wie Diffusionsterme behandelt werden (Mellor und
Herring, 1973). Nach Hanjalic und Launder (1972) können turbulente Druckkorrela-
tionen außer in Wandnähe vernachlässigt werden, so daß die ersten beiden Terme auf
der rechten Seite von (3.15) einen zu vernachlässigenden Beitrag für die turbulenten
Geschwindigkeitskorrelationen liefern. Die letzten beiden Terme auf der rechten Sei-
te von (3.15) liefern wegen Gleichung (3.8) keinen Beitrag zur gesamten turbulenten
Energie, sondern bewirken lediglich eine Umverteilung zwischen den Komponenten
der turbulenten Energie.

Der am häufigsten verwendete Ansatz beruht auf Ideen von Rotta (1951), die darauf
beruhen, daß der Umverteilungsterm r¿¡ in Richtung einer isotropen Energievertei-
lung wirkt:

^fR r- 1rii: ,p#@- u,,à") (3.16)

c2 ist eine empirisch zu bestimmende Konstante.

Daneben werden in der Literatur unter anderem Beiträge zum Umverteilungsterm
aufgrund von Scherungen in der mittleren Strömung diskutiert (Rotta, L972; Laun-
der, 1975), die sich im Vergleich mit Messungen nur bedingt bewährt haben (Le-
wellen, L977) und daher hier vernachlässigt werden sollen.

Der Term e¿¡ in Gleichung (3.10) beschreibt den Effekt viskoser Dissipation auf die
Geschwindigkeitskorrelationen, d.h. den Üb"rgung turbulenter Energie auf die Mo-
lekularbewegung. Bei der Vorstellung des Inertial Subrange geht man zum einen
davon aus, daß turbulente Energie nur durch viskose Kräfte dissipiert wird, zum
anderen wird turbulente Energie einer Kaskade folgend nur von größeren auf klei-
nere Skalen übertragen. Da Energie in diesem Bild nicht auf die größeren Skalen
zurückfließt, ist der Dissipationsterm e¿¡ nicht von der Zähigkeit der Fluids, sondern
vom Energieübertragungsprozeß abhängig. Im isotropen Fall wird die Dissipation
turbulenter Energie daher bestimmt durch das Gesamtbudget turbulenter Energie
und eine turbulente Zeitskala 16, die neben der turbulenten Energie nur von der
turbulenten Läingenskala Â abhängig ist (Mellor und Herring, 1973):

IB
ãB

E¿j mit
LJE

--L3....-Tg 1\

ca ist wiederum eine empirisch zu bestimmende Konsta¡rte. Um eine räumliche Ani-
sotropie in den Komponenten der turbulenten Energie zu berücksichtigen, soll dieser
Ansatz erweitert werden unter der Annahme, daß nicht nur die turbulente Längen-
skala Â, sondern auch die turbulente Zeitskala r¡ eine isotrope Größe der betrach-
teten turbulenten Strömung ist:

^fã _e¿i : 
"uÞ ï ut¿u'¡ õ¿¡ (3'17)
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Vergleichbare Ansätze für einen anisotropen Dissipationsterm finden sich in (Daly
und Harlow, 1970; Donaldson, L972). Der hier diskutierte Ansatz für den Dissipa-
tionsterm (3.17) gilt für Strömungen mit großen Reynolds Zahlen, d.h. für stark
turbulente Strömungen. Zusatzliche Beiträge 

^t 
e¿¡ aufgrund kleiner Reynolds Zah-

len, wie sie in schwach turbulenten Strömungen wichtig sein können, finden sich z.B.
bei Lewellen (1977), sollen an dieser Stelle jedoch vernachlässigt werden.

Mit den gegebenen Parametrisierungsansälzen für die turbulenten Korrelationen
höherer Ordnung (3.13, 3.16, 3.17) und den Gleichungen (3.10) ist ein System von
sechs gekoppelten, linearen Differentialgleichungen für die turbulenten Geschwin-
digkeitskorrelationen gegeben. Gelingt es, dieses Gleichungssystem vollständig zu
schließen, kann auf den Gradientenansatz in den turbulenzgemittelten Impulsglei-
chungen prinzipiell verzichtet werden. Ein solches Verfahren, bei dem die zweifa-
chen, turbulenten Korrelationen direkt modelliert werden, wird als Schließungssche-
ma zweiter Ordnung bezeichnet. Werden die turbulenten Korrelationen durch einen
Gradientenansatz und turbulente Austauschkoeffizienten bestimmt, handelt es sich
um ein Schließungsschema erster Ordnung. Eine Zwischenstellung nehmen dabei die
Ansätze ein, die den Austauschkoeffizienten über eine turbulente Energiegleichung
berechnen.

Neben einer Festlegung der empirischen Konstanten c1 bis ca und der turbulenten
Längenskaia ist eine Bestimmung der turbulenten Dichtekorrelationen Çy' notwen-
dig. Bei einem Schließungsschema zweiter Ordnung werden für diese Dichtekorre-
lationen eigene Bestimmungsgleichungen abgeleitet. Der Vollständigkeit halber soll
das dabei angewandte Verfahren kurz diskutiert, jedoch im weiteren nicht verwendet
werden.

Die Dichte ist i.a. ein Funktion von einer oder mehreren skalaren Größen Õ¿

P : P(Õr,..., Õru),

für die sich Prognosegleichungen angeben lassen. Im einfachsten Fall einer trockenen
Atmosphäre ist dies die potentielle Temperatur. Bei Anwesenheit aktiver Thacer
werden zusätzlich die Konzentrationen jedes aktiven Tracers benötigt. Aus den Pro-
gnosegleichungen jeder skalaren Größe läßt sich analog zu dem bei der Ableitung
der Gleichungen (3.10) beschriebenen Verfahren ein Satz von vier Gleichungen für
die turbulenten Korrelationen jedes Skalars ableiten:

W, und ANt mit i - L,2,3 und / = 1,..., ¡y'

Im Falle einer trockenen Atmosphäre erhält man zur Bestimmung aller zweifachen
turbulenten Korrelationen ein System von 10 gekoppelten, linearen Differentialglei-
chungen, die numerisch gelöst werden müssen. Bei einen N - Komponentensystem,
wie es im Rahmen dieser Arbeit behandelt werden soll, hätte man zusätzlich z,a

den sechs Gleichungen für die turbulenten Geschwindigkeitskorrelationen 4N Glei-
chungen zu berücksichtigen, die alle miteinander gekoppelt sind. Verglichen mit den
N*4 Gleichungen aus Kapitel 2.2, die zur Beschreibung der Dynamik der turbu-
lenzgemittelten Größen nötig sind, hätte man zur Behandlung nicht aufgelöster sub-
skaliger Prozesse mit einem Schließungsschema zweiter Ordnung fast die vierfache
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Anzahl von Differentialgleichungen numerisch zu lösen. Eine praktische Anwendung
eines solchen Modells wäre nahezu ausgeschlossen. Dabei schränken vereinfachende
Annahmen bei der Ableitung des Gleichungssystems für die turbulenten Korrela-
tionen die Aussagefähigkeit und Allgemeinheit in der praktischen Anwendung ein:
Der Gradientenansatz wird zur Parametrisierung der Dreifachkorrelationen weiter-
hin verwendet. Ein Einfluß kleiner Skalen auf größere Skalen ist ausgeschlossen. Die
Annahme lokaler Isotropie der T\rrbulenz als Grenzfall bleibt erhalten. Kompressi-
bilitätseffekte werden nicht beschrieben. Aus diesen Gründen soll an dieser Stelle
auf die vollständige Ableitung eines Schließungsschemas zweiter Ordnung verzichtet
werden.

Im folgenden sollen Gleichungen für die turbulenten Energiekomponenten und für
die turbulente LËingenskala abgeleitet werden, um über den erweiterten Kolmogo-
rov-Prandtl Ansatz (3.7) turbulente Austauschkoeffizienten zu bestimmen. Hierzu
beschränkt man sich in Gleichungen (3.10) auf die quadratischen Geschwindigkeits-
korrelationenlu_Æ und ersetzt die in den Produktionstermen auftretenden turbulen-
ten Korrelationen durch einen Gradientenansatz.

3.6.2 Produktionsterme turbulenter Energie

Der Produktionsterm P, fnr die turbulenten Energiekomponenten aufgrund von
Windscherungen lautet:

n: -zB&lq.-Oitt

Der gebräuchlichste Gradientenansatz für die turbulenten Geschwindigkeitskorrela-
tionen lautet unter der Annahme lokaler Isotropie (Mellor und Yamada, Lg74):

__(ô a \ r
1t'iu'h : -n \^u 

* u"ø) - ,t uor,

mit K aus (3.6).

Dieser Ansatz soll analog zu der Parametrisierung der Dreifachkorrelationen im Term
D¿¡ f:rjrr die turbulente Diffusion vereinfacht werden. Da im Produktionsterm fl über
einen Index der zweifachen Geschwindigkeitskorrelation summiert wird, lautet der
einfachste Ansatz für den Produktionsterm, der eine Anisotropie zwischen horizon-
talen und vertikalen Raumrichtungen berücksichtigt:

n: 2ÞKn(*") (*"), (3 18)

mit K¡ aus (3.14).

Der Produktionsterm Po aufgrund einer Schichtung des betrachteten Mediums liefert
nur einen Beitrag zur vertikalen Komponente der turbulenten Energie:

Pp : -2gt/
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In rein atmosphärischen Anwendungen wird die Schichtung der Atmosphäre be-
stimmt durch die potentielle Temperatur, für die näherungsweise gilt:

4-È-gpo
Der üblicherweise verwendete isotrope Gradientenansatz für den Produktionsterm
durch Auftrieb lautet daher:

Pp

mit Ks : ao K : ae coltt/E

aB ist die sogennante inverse turbulente Prandtl ZahI f:ur Wåirme, die empirisch zu
bestimmen ist und von der Schichtungsstabilität des Mediums abhängt. Bei stabi-
ler Schichtung $O ) 0 ist der Produktionsterm durch Auftrieb erwartungsgemäß
negativ. Die Stabilität der Schichtung vernichtet turbulente Energie, dämpft also
turbulente Prozesse.

Bei einem N - Komponentensystem, wie es im Rahmen dieser Arbeit behandelt wer-
den soll, wird die Stabilität der Schichtung nicht nur durch die potentielle Tem-
peratur des Gases, sondern auch durch die Anwesenheit aktiver Thacer maßgeblich
beeinflußt. Die Dichte allein ist keine geeignete Größe für einen Gradientenansatz,
da der Dichtegradient bei neutraler Schichtung keine Produktion oder Vernichtung
turbulenter Energie auslösen soll. Daher muß ein Dichtemaß gewählt werden, das um
Effekte adiabatischer Zustandsänderungen korrigiert ist. Die potentielle Dichte ø bil-
det ein solches Dichtemaß: Die potentielle Dichte eines Gemischpakets ist diejenige
Dichte, die das Gemischpaket besitzt, wenn es adiabatisch auf einen Referenzdruck
P6 gebracht wird:

(3.1e)

Die Notationen sind entsprechend denen in Kapitel 2.2 gewàhlt, O.q bezeichnet die
potentielle Temperatur des Gases, l/¿ die ZahI der inkompressiblen Tlacer. Für ein
Gemisch aus Gasanteil und aktiven Tlacern lassen die Dichtefluktuationen schreiben
als

p' o'
pd

Durch einen Gradientenansatz erhält man daher für den Produktionsterm durch
Auftrieb, \4/enn man eine räumliche Anisotropie berücksichtigt:

Pp : 2 gÞ K,:-!" (3.20)
ooz

mit Ko - o¿o Ks : ao c$Ylîil
lvt

o¿o = doeg *Ðooqo

P6 - -2g7Keä*"

: : ø,ftø,. Ði

i,=L
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ao ist die inverse Prandtl Zahl des Gemisches , as die für Wärme und a¿ diejenigen
für die einzelnen aktiven Thacer.

3.5.3 Turbulente Längenskala

Die turbulente Lëingenskala ist eine charakteristische Längenskala für die betrachtete
Strömung. Es ist daher anschaulich einsichtig, daß sie in Wandnëihe proportional
zur Entfernung zur Wand ist. Auf dieser Überlegung beruht eine häufig verwendete
Formulierung in der Grenzschichtmodellierung (Mellor und Yamada, Ig74):

A.-kz mit kx0.67

z bezeichnet die Höhe über dem Boden. Bei größeren Entfernungen von festen
Rändern ist die turbulente Längenskala beschränkt durch einen bestimmten Bruch-
teil der geometrischen Breite des von Turbulenz erfaßten Bereichs. Bei der Parame-
trisierung subskaliger Prozesse in einen Gitterpunktsmodell bestimmt der Gitter-
punktsabstand die obere Schranke. Bei bekannter Geometrie des betrachteten Pro-
blems lassen sich empirische, geometrische Beziehungen für die turbulente Längen-
skala ableiten. Ein Beispiel hierfür sind axialsymmetrische Jets (Lewellen, 1977).
Solche einfachen Ansätze müssen immer dann versagen, v¡enn die Geometrie des be-
trachteten Problems zu komplex oder der Entwicklungszustand der Turbulenz weit
von einem Gleichgewichtszustand entfernt ist.

Die turbulente Längenskala läßt sich nicht aus lokalen Werten anderer Variablen
abschätzen, \ryenn die Bedingungen, unter denen sich T\rrbulenz entwickelt, sich
auf kürzeren Zeitskalen ändern als die turbulenten Größen. Dies ist aber gerade
bei explosiven Vulkaneruptionen zu erwarten. Bei der Bestimmung der turbulen-
ten Längenskala muß daher die zeitliche Entwicklung von T\rrbulenz mit einbezogen
werden. Um diesem integralen Charakter der turbulenten Längenskala Rechnung
zu tragen, werden in der Grenzschichtmodellierung unter der Annahme von zu-
mindest näherungsweise horizontal homogenen und zeitlich langsam veränderlichen
Bedingungen vertikale Integrale über eine die Turbulenz berücksichtigende Größe
verwendet, z.B.(Yu, 1976). Um generell die zeitliche Entwicklung der T\rrbulenz in
die Bestimmung der turbulenten Längenskala einzubeziehen, müssen Tbansportpro-
zesse berücksichtigt werden. Dies geschieht unter der Annahme, daß die turbulen-
te Längenskala bei Abwesenheit äußerer Quellen und Senken, etwa durch viskose
Kräfte, eine Erhaltungsgröße des Luftpakets ist (Daly und Harlow, 1970). Die tur-
bulente Längenskala unterliegt dann ebenso dem tansport durch Advektion und
turbulente Diffusion wie die Komponenten der turbulenten Energie.

Ein Beispiel für eine auf diesen Überlegungen beruhende Differentialgleichung zur
Bestimmung der turbulenten Längenskala findet sich bei Lewellen (L977). Die neben
Advektion und turbulenter Diffusion auftretenden Produktions- und Senkenterme
beruhen dabei überwiegend auf Plausibilitätsbetrachtungen und sind mit größerer
Unsicherheit behaftet als die in den turbulenten Energiegleichungen. Die zusätzli-
chen empirischen Konstanten sind nur ungenau aus Messungen bestimmbar.
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Aus diesen Gründen soll im Rahmen der vorliegenden Arbeit von einem einfache-

ren Ansatz ausgegangen werden, der auf Deardortr (1980) zurückgeht. Deardorff
verwendet bei der Simulation von Stratocumulus Bewölkung einen Ansatz, der die

turbulente Längenskala in Abhängigkeit der turbulenten Energie und der Auftriebs-
frequenz beschreibt:

,p-, für rú2 ) o und Âo ( as0,54 (3.22)

As sonst

As = (Aø+ La+L,z)lZ

As bezeichnet den mittleren Gitterpunktsabstand im Modell. Da sich diese For-
mulierung in Strömungen mit Stabilitätseinfluß bewährt hat (Chlond, 1991; Sykes

et al., 1988) und eine dynamisch bestimmte Längenskalierung nach Lewellen (1977)

im Falle dominanter Windscherungen náhezu identische Strömungen liefert wie bei

Verwendung einer konstanten Läingenskalierung, wird der Ansatz nach Deardorff
(3.22) als stationäre Längenskala im Falle voll entwickelter T\rrbulenz verwendet.
Darüberhinaus werden zur Beschreibung nicht vollentwickelter TTrrbulenz Tlans-
portprozesse durch Advektion und turbulente Diffusion berücksichtigt. Die momen-
tane Längenskala nähert sich der stationären mit der bereits im Umverteilungsterm
r¿¡ (3.L6) verwendeten charakteristischen Zeitskala. Bei der Bestimmung der Auf-
triebsfrequenz wird zur Berücksichtigung aktiver Tþacer die in (3.19) eingeführte
potentielle Dichte o verwendet.

Á.6

mit l/2 : Lry
@02
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3.6.4 Modellgleichungen zur Beschreibung von hrbulenz

Für die horizontale und vertikale Komponente der turbulenten kinetischen Energie in
advektiver Form erhåilt man aus Gleichung (3.10) mit den Ausdrücken für die Terme

höherer Ordnung (3.13, 3.16, 3.17) und für die Produktionsterme (3.18, 3.20), wobei
molekulare Diffusion gegenüber turbulenter Diffusion vernachlässigt wird:

a^ _a
*1 Bho, = -Tn ^ Bn*Ot Ofrt

+!!øctKn!8n.,
P Aæn' Oær"
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+2 Kk

ô_\/a_\
a^"') \a^"')

*-ùÇh,)
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Als Bestimmungsgleichung für die dynamisch bestimmte turbulente Längenskala
ergibt sich aus Abschnitt 3.5.3:

_a
-^ U^n Advektion

1A_ A turbulente* 
B a^r Q r\n 

^tt 
Diffusion

- "r+(^ - ^o) 
Gleichgewichtsterm

mit Â.6 - f 
o' * E' für N2 ) o und 'A'o ( as

I

I Ar sonst

^-¡t2 g oo
ooz

As=(Aø+LAtL,z)13

Die turbulenten Austauschkoeffizienten K¡ bzw. Ko entsprechen denen aus Glei-
chung (3.14) bzw. (3.21).

Um das Gleichungssystem (3.23, 3.24 und 3.25) mschließen, müssen die empirischen

Konstanten c¡ bis ca und ao noch festfelegt werden.

3.5.5 Empirische Konstanten

Die empirischen Konstanten sind durch den Vergleich mit unterschiedlichen Mes-

sungen bestimmt worden. Ein häufig verwendeter Satz von Konstanten lautet (Zili-
tinkevich et al., 1967; Mellor und Yamada, 1974;Yu',,1976; Lewellen, 1977):

(3.26)

Grundsätzlich können alle Konstanten noch von Einflußfaktoren abhängen, die in
den Gleichungen für die turbulenten Energiekomponenten und die Låingenskala nicht
oder nur unvollstäindig berücksichtigt sind. Hierzu z'íhlt zum Beispiel die Schich-

tungstabilität. Eine dimensionslose Kennzahl für den Zusammenhang zwischen T\rr-
bulenz und Schichtungsstabilität ist die Richardson Zahl, die gebildet wird aus dem

Quotienten der Produktionsterme für Auftrieb und Windscherung. Durch eine ent-
sprechende Berücksichtigung der Richardson Zahl in der Konstanten für den Im-
pulsaustausch c6 (Sykes et al., 1988; Chlond, 1991), läßt sich in vielen Fällen eine

bessere Ubereinstimmung mit den Beobachtungen erzielen.

a-=-A :
dt

(3.25)

cg:0
c1 = 0

c2:0
cg:0
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Da die Richardson Zahl durch lokale Gradienten bestimmt wird, ermöglicht sie keine

adäquate Beschreibung turbulenter Strömungen, in denen der Tbansport turbulen-
ter Eigenschaften eine wesentliche Rolle spielt. Daher soll im folgenden dem Ansatz
von Deardortr (1980) der Vorzug gegeben werden, der den Einfluß der Schichtungs-

stabilität in der Konstanten des Dissipationstermes ca statt in c6 berücksichtigt.
Begründet wird dieser Ansatz durch Messungen von Dickey und Mellor (1930),

die eine Reduktion der effektiven Dissipation turbulenter Energie bei zunehmen-

der Stabilität festgestellt haben. Als dimensionslose Kennzahl für den Einfluß der

Schichtung auf die T\rrbulenz wird der Quotient aus turbulenter Läingenskala und
mittlerem Gitterpunktsabstand verwendet (Deardorff, 1980):

(3.27)

Der oben angegebene \Mert für ca : 0,13 liegt etwa in der Mitte des Wertebereichs
von (3.27).

Die inverse Prandtl ZahI a* einer Größe æ ist das Verhältnis der Austauschkoeffizi-
enten für diese Größe und den Impuls. Für den turbulenten Tbansport von Wärme
ist aB stabilitätsabh:ingig. In der Grenzschichtmodellierung wird CIp gewöhnlich über
die Richardson Zahl nach Businger et al. (1971) parametrisiert. Die von Businger ge-

messenen Beziehungen gelten dabei streng nur für die Prandtl Schicht, die ungefähr
die untersten 50 m der Atmosphäre umfaßt. Für die planetare Grenzschicht von et-
wa 1000-2000m Mächtigkeit wird angenommen, daß die Beziehungen der Prandtl
Schicht weiterhin in erster Näherung gültig sind. Ein solcher Ansatz kann hier nicht
gewåihlt werden, da bei den mit ATHAM simulierten Vulkaneruptionen Turbulenz
überwiegend in der freien Atmosphäre erzeugt wird, wo die Voraussetzungen der
Grenzschichtnäherung nicht gegeben sind. Der Ansatz von Deardortr (1980) bietet
die Möglichkeit statt der diagnostischen Richardson Zahl die prognostisch bestimmte
turbulente Längenskala zu ver\l¡enden:

a0: l+fA: l+2as (3.29)

Die inverse Prandtl ZahI für Wärme liegt zwischen aB - 1 im Grenzfall extrem
stabiler Schichtung und a6 : 3 für neutrale und instabile Schichtung. Der Ansatz
(3.28) reproduziert somit nicht den für die Prandtl Schicht gemessenen \Mert von
o¿e : L,35 im Falle neutraler Schichtung. Da er sich in Simulationen mit starkem
Stabilitätseinfluß bewährt hat (Deardorff, 1980), soll Ansatz (3.28) im folgenden

dennoch verwendet werden.

Für Tlacer sind die inversen Prandtl Zahlen abhängig von Partikeleigenschaften
wie Größe und Oberflächenrauhigkeit. Es ist plausibel, daß Partikel aufgrund ihrer
Trägheit einen kleineren Austauschkoeffizienten besitzen als der Impuls, so daß die

inversen Prandtl Zahlen für Partikel kleiner eins sind. Da zum einen keine genauen

Messungen für die turbulenten Eigenschaften vulkanischer Aschepartikel verfügbar

ca 0,067 + 0,18*
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sind und zum anderen die Partikeleigenschaften bei Vulkanausbrüchen extrem varia-
bel sind, wurde für die folgenden Untersuchungen für alle Partikel der gleiche Wert
für die Prandtl Zahl gewählt:

Q.¿: dq - 0,75 mit 'i:1,..., /ú¿ (3.2e)

Im Zuge einer quantitativen Modelivalidierung an einem Fallbeispiel müssen die

inversen Prandtl Zah\en genauer bestimmt werden. Für die hier durchgeführten
qualitativen Modellstudien ist eine genauere Kenntnis nicht erforderlich.

3.5.6 Kompressibilitätseffekte

In den bisherigen Ableitungen der turbulenten Energiegleichungen wurden die tur-
bulenten Dichte- und Druckkorrelationen - ulpt :und u!¿Pt - vernachlässigt, Dichtefluk-
tuationen ledigtich im Auftriebsterm berücksichtigt. Die mit den Dichte- und Druck-
fluktuationen verbundenen Kompressibilitätseffekte können aber nicht mehr ver-

nachlässigt werden, wenn die Strömungsgeschwindigkeit nicht mehr klein gegenüber

der Schallgeschwindigkeit ist oder wenn starke Dichtegradienten in der Strömung

auftreten.

Die Scherungsmachzahl der Strömung M" ist ein Maß für die relative Geschwindig-
keitdifferenz verschiedener Teile der Strömung:

M" -- 
LU

cs

c" ist die lokale mittlere Schallgeschwindigkeit, At/ die Differenz der Strömungsge-

schwindigkeiten von zwei benachbarten Schichten, zwischen denen ein turbulenter
Austausch stattfindet. Im Faile eines kompressiblen Jets, wie er bei Vulkaneruptio-
nen in Kraternähe gegeben ist, ist AU gerade die Vertikalgeschwindigkeit des Jets.

Kompressibilitätseffekte aufgrund der Machzahl sind für M, 11 vernachlåissigbar

(Favre, 1964; Bradshaw, L977). Die für M" ) 1 bedeutenden Machzahl Effekte

können sich sowohl in einer Stabilisierung als auch in einer Destabilisierung der

turbulenten Strömung äußern (Simone et al., 1997). Die üblicherweise beobachtete

Wirkung der Kompressibilität des Mediums ist eine Stabilisierung der Strömung

und eine damit verbundene Unterdrückung von Turbulenz. Sie tritt immer dann

auf, wenn Divergenzen bzw. Konvergenzen im Windfeld auftreten. Diese intrinsi-
sche Kompressibilität kann durch die turbulente Machzahl

Mt JE
cs

bestimmt werden. Für M" ) 3 ist ein Sättigungseffekt zu beobachten (Zeman, L992).

Eine Destabilisierung der Strömung bzw. Verstärkung von Thrbulenz durch Kom-
pressibilitätseffekte kann bei extremen Scherungen in der Strömung auftreten. Ein
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Maß für diesen Einfluß ist die sogenannte Distortion Machzahl M¿, die anschau-

lich ein Maß für die Änderung der Machzahl über die Ausdehnung eines tubulenten
Wirbels ist (Durbin und Zeman, 1992):

tW¿: 3 
L
cs

mit s_(aúaa\'/'= \urur)
Eine destabilisierende Wirkung existiert nur für kleine Werte des dimensionslosen

Zeitmaßes ^9.ú, dem Produkt aus mittlerer Windscherung S und der Zeit ú. Der Kom-
pressibilitätseinfluß wirkt sich für S .ú > 4 wieder stabilisierend auf die Strömung

aus (Simone et a1., 1997). Da eine Destabilisierung nur auf sehr kleinen räumlichen
und zeitlichen Skalen auftritt, die mit ATHAM nicht betrachtet werden sollen, kann

die Destabilisierung der Strömung im folgenden vernachlässigt werden.

Im Fatle einer Vulkaneruption sind Machzahl Effekte nur in unmittelbarer Kra-
ternåfüe von Bedeutung: Da dort die Schallgeschwindigkeit wegen des hohen Parti-
kelanteils deutlich reduziert ist, können Machzahleî M" ) 2 erreicht werden. Mit
zunehmendem Abstand vom Krater sinkt die Strömungsgeschwindigkeit rasch unter
die Schallgeschwindigkeit.

Tïotz verbesserter Meßmethoden und direkter Modellierung turbulenter Phänomene

ist bislang nicht geklärt, ob die beobachteten Machzahl Effekte durch eine reduzier-

te Produktion von Thrbulenz bewirkt werden (Sarkar, 1995; Simone et al., 1997)

oder durch eine erhöhte Dissipation turbulenter Energie (Zeman, 1990; Durbin und
Zeman, L992). An dieser Stelie soll der Argumentation von Zeman (1990) gefolgt

werden, da sie die Abteitung einer hier anwendbaren Parametrisierung erlaubt. Dem-

nach lassen sich die beobachteten Machzahl Effekte in den unter der Inkompressi-

bilitätsannahme abgeleiteten Gleichungen für die turbulente Energie durch einen

Korrekturterm für die Dissipation (3.17) beschreiben. Dieser Korrekturterm wird
vollständig durch die turbulente Machzahl Mt bestimmt. Ergänzt man diese Kor-
rektur zu der empirischen Konstante ca für den Dissipationsterm, so erhdlt man:

cà ca (1 + caF(M¿)) (3.30)

mit F(M¡)
fürMt)0,1
sonst

C4 0,75

T\rrbulente Druck- bzw. Dichtekorrelationen können theoretisch auch bei geringen

Strömungsgeschwindigkeiten für die Entwicklung von T\rrbulenz eine Rolle spielen,

falls ein Gradient in der mittleren Dichte der turbulenten Strömung vorhanden ist.
Allerdings ist dieser Einfluß vernachlässigbar: Brown und Roshko (I97\ stellten
in Experimenten fest, daß selbst ein Dichteunterschied von ølpz = 7 zwischen

einen kompressiblen Jet und umgebenden Fluid die Verbreiterung des Jets praktisch

{; 
*o(-l%#l')
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nicht veränderte. Die bei Vulkaneruptionen auftretenden Dichteunterschiede zwi-
schen eruptiertem Gemisch und Atmosphäre sind meist deutlich geringer. Die tur-
bulenten Dichtekorrelationen können auch weiterhin vernachlässigt werden, zumin-
dest wenn man unterstellt, daß das Partikel-Gas Gemisch als homogen betrachtet
werden kann und granulare Effekte keinen Einfluß haben. Es ist dann ausreichend,
den Einfluß des mittleren Dichtegradienten auf die Schichtungsstabilität durch die
Verwendung der potentiellen Dichte bei der Entwicklung von Turbulenz zu berück-
sichtigen.

3.5.7 Turbulente Austauschkoeffizienten

Verwendet man die empirischen Konstanten aus (3.26) bis (3.29), so ist durch (3.23),
(3.24) und (3.25) ein vollständiges System von drei gekoppelten linearen Differenti-
algleichungen zur Bestimmung der turbulenten Energiekomponenten und der turbu-
lenten Längenskala gegeben. Aus diesen Größen lassen sich - wie im Prinzip bereits
angegeben - alle turbulenten Austauschkoeffizienten bestimmen. Man erhält als Aus-
tauschkoeffizienten

Kho, : co l\ 3f 2 B¡,o,

Kru, = co A' Jî8"*
de Kho,

de K,u,

für Impuls Kt = Kz

Ks

für Wärme KLp: K2p

Kg,e

für Ttacer KL,o = K2,o : aq Kho,

Kt,n : dq Ku",

Diese Koeffizienten werden in den turbulenzgemittelten Gleichungen (siehe Kapitel
2.2) verwendet, um den Einfluß turbulenter, subskaliger Prozesse zu berücksichtigen.

3.6 Numerische Behandlung der turbulenten
Gleichungen

Zur Bestimmung der turbulenten Austauschkoeffizienten muß ein System von drei
gekoppelten, linearen Differentialgleichungen für die turbulenten Energiekomponen-
ten (3.23), (3.24) und die turbulente Längenskala (3.25) gelöst werden. Die Schwie-
rigkeit bei der Lösung dieses Gleichungssystems besteht darin, daß die einzelnen
Gleichungen nicht nur über die Austauschkoeffizienten miteinander gekoppelt sind,
sondern daß die turbulenten Größen in Dissipations- und Umverteilungsterm der
Gleichungen (3.23) und (3.24) direkte Beiträge liefern. Um diese Kopplung im im-
pliziten Teil der Lösung zu erfassen, wird für das gesamte Gleichungssystem eine
gemeinsame Matrixgleichung aufgestellt. Wegen der in den Differentialgleichungen
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auftretenden räumlichen Ableitungen sind die Lösungen an einem festen Gitterpunkt
mit den Größen der Nachbarpunkte verknüpft. Man erhält Blocktridiagonalmatri-
zen der Blockgröße drei, wenn man das Gleichungssystem in einer ausgezeichneten
Raumrichtung direkt löst. Ist keine Wechselwirkung zwischen den drei Gleichungen
des Gleichungssystems vorhanden, sind nur die Hauptdiagonalen der Blockmatrizen
belegt. Dissipations- und Umverteilungsterme liefern linearisierte Beträge auf den
Nebendiagonalen. Die Blocktridiagonalm atrizenwerden wie die Tîidiagonalmatrizen
der dynamischen Gleichungen mit der in Kapitel 2.2,7 beschriebenen Technik gelöst.
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Kapitel 4

Beschreibung und Auswertung
der Experimente

Im folgenden Kapitel sollen Experimente vorgestellt und diskutiert werden, die mit
dem in den vorangegangenen Kapiteln beschriebenen Plumemodell ATHAM durch-

geführt wurden.

Obwohl ATHAM prinzipiell dreidimensional formuliert ist, beschränken sich die Si-

mulationen auf die in Kapitel 2.2.7 angegebenen zweidimensionalen Modellversio-

nen. Ergebnisse aus einer dreidimensionalen Simulation, der eine ältere Modellver-
sion zugrunde lag, finden sich als Film dargestellt im Internet unter der Adres-

se: http:f fwww.dkrz.def dkrzlvisu/video/vulkan2.html. Mit der aktuellen Fassung

von ATHAM in impuls- und massenerhaltender Form unter Berücksichtigung sub-

skaliger Prozesse durch ein T'urbulenzschließungsschema konnte eine erneute drei-
dimensionale Simulation wegen knapper Computerressourcen aus Zeitgründen nicht
durchgeführt werden. Aufgrund der gravierenden Modellverbesserungen wird auf
eine Diskussion der veralteten dreidimensionalen Simulation an dieser Stelle ver-

zichtet.

Ziel der Experimente ist die Simulation mesoskaliger vulkanischer Eruptionswolken
für unterschiedliche Eruptionstypen mit Horizontaiausdehnungen bis 200 km und
Plumehöhen von etwa 25 km. Daneben soll der Einfluß der umgebenden Atmosphäre

und der Mikrophysik auf die Plumeentwicklung diskutiert werden. Um den Ein-
fluß eines Hintergrundwindfeldes und räumliche Asymmetrien in einer horizontalen

Raumrichtung zu erfassen, wird bei der Untersuchung der mesoskaligen Plumeent-

wicklung die zweidimensionale Modellversion ohne Zylinderkoordinaten verwendet
(vergleiche hierzu den Abschnitt'Modellversionen' in Kapitel 2.2.7).

Die zugehörigen Simulationen wurden mit einem Gitterpunktabstand von 100 m
in Kraternäfüe durchgeführt. Die Modellauflösung beträgt bei dem verwendeten

nichtäquidistanten Gitter mit 127 Gitterpunkten an den seitlichen Modellrändern et-

wa 5 km. Es ergibt sich eine Krateröffnung von 300 m, da der Vulkanantrieb auf drei

Gitterpunkten definiert ist. Reale Krateröffnungen weisen dagegen häufig Durch-
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messer im Bereich von 50m auf (Schmincke, 1996), so daß der Vulkanantrieb für
eine größere Öffnung entsprechend skaliert werden muß. Anfangsbedingungen und
Skalierung werden im nächsten Abschnitt am Beispiel einer plinianischen Eruption
beschrieben, bevor das Referenzexperiment diskutiert wird. Dieses Referenzexperi-

ment dient als Basis für die folgenden Sensitivitätsexperimente.

4.L Typische Anfangsbedingurlgen für eine
plinianische Eruption

Bei plinianischen Eruptionen handelt es sich um über mehrere Stunden dauernde,

quasikontinuierliche Eruptionen volatilreichen, hochviskosen Magmas. Sie erzeugen

konvektive Eruptionssäulen, die bis weit in die Stratosphäre reichen können. Ho-

he Masseneruptionsraten und eine intensive Fragmentierung des Magmas erzeugen

durch Windverdriftung weit verbreitete Ascheablagerungen. Durch teilweisen oder

völligen Kollaps der Eruptionssäule können pyroklastische Ströme oder Glutlawinen
entstehen, aus denen sich in gewisser Entfernung vom Krater coignimbrite Erupti-
onssäulen entwickeln können. Phreatoplinianische Eruptionen sind durch ntsá"tzli-

chen Kontakt mit externem Wasser - etwa Grundwasser - gekennzeichnet.

Das Partiket-Gas Gemisch verläßt den Schlot mit Schallgeschwindigkeit unter ho-

hem Druck, der ein Vielfaches des Atmophärendrucks betragen kann, bei Tempe-

raturen von typischerweise 1000 K bis 1400 K und einem Gasanteil in der Größen-

ordnung von drei bis fünf Gewichtsprozent (Woods, 1995). Ist der Einfluß der Kra-
tergeometrie auf die Dekompressionsphase des Gemisches vernachlässigbar, d.h. ist

der öffnungswinkel des Kraters groß genug, so erreicht das Gemisch am Ende der

Dekompressionsphase eine Geschwindigkeit, die etwa dem Doppelten der Schall-

geschwindigkeit entspricht und nahezu unabhängig vom Überdruck im Schlot ist
(Woods und Bower, 1995). Die Schatlgeschwindigkeit im Partikel-Gas Gemisch ist

bei vollständiger Gas - Teilchen Kopplung, wie sie auch in ATHAM durch die Annah-

me des dynamischen und thermischen Gleichgewichts vorausgesetzt wird, deutlich
geringer als in einem reinen Gas. Für einen konstanten Gasanteil läßt sich die Schall-

geschwindigkeit sofort aus der Wellengleichung für den Druck (2.L4) in Kombination
mit den Gleichungen (2.6) und (2.10) ablesen:

cp,g P
cu,g P

co,s P Pn

cr,s Ps QgP

: fu("o,n- cu,s)rIn,
cu,g v g

Bei einem Gasanteil qs N 3% entspricht das Gasvolumen V, wegen des großen Dichte-

unterschieds zwischen Gas und Partikeln nahezu dem Gesamtvolumen V, so daß

die Schallgeschwindigkeit des Gemisches in guter Näherung unabhängig von den

cl

Qg
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Asche Lapilli

p [ke/-t]
r [mm]

Aø* [m/s]

1500

0,06

0,64

1000

2,00

7,62
P-latm

Tabelle 4.1: Eigenschaften von Aschepartikeln und Lapilli: Neben Dichte
p und Radius r der in den Simulationen veru/endeten Partikel ist ihre stationäre
Fallgeschwindigkeit Aø" gegenüber Luft bei Atmosphärendruck angegeben.

Eigenschaften der Partikelphase ist

L.9 N ("o,n - cu,s)T 8s
cp,g

curg

Für ein Gemisch mit einer Temperatur von T - L200 K und einen Gasanteil von

Qs:3% erhåilt man somit für die Schallgeschwindigkeit c"NL40mf s,falls der Gasan-
teil zu 67% aus Wasserdampf besteht und sich die übrigen 33% wie trockene Luft
verhalten. Unter Vernachlässigung des Einflusses der Kratergeometrie beträgt die

Geschwindigkeit eines solchen Gemisches am Ende der Dekompressionsphase bei

einer plinianischen Eruption daher ungefähr 250mf s.

Die Partikelphase des Gemisches läßt sich grob in zwei Komponenten unterteilen:
Die juvenile Komponente entsteht durch Fragmentierung des im Schlot aufsteigen-
den Magmas, wogegen die lithische Komponente ihre Ursache in der Erosion von
Nebengestein in Schlot und Krater hat. Außer in den chemischen Eigenschaften un-
terscheiden sich die beiden Komponenten in ihren physikalischen Eigenschaften, die

für die Plumemodellierung interessant sind: Lithische Partikel besitzen einen ver-
nachlässigbaren Gasblasenanteil und damit unabhängig von ihrer Größe eine mittle-
re Dichte von 2600 kg/*'. Der Blasenanteil juveniler Partikel führt zu einer deutlich
geringeren mittleren Dichte, die um bis zu einer Größenordnung unter der der lithi-
schen Komponente liegen kann (Walker et al., 1971; Macedonio et al., 1988).

Im Mittel nimmt die Dichte juveniler Partikel mit zunehmender Größe wegen eines

steigenden Blasenanteils ab. Da juvenile Pa.rtikel nicht nur eine deutlich geringere

Dichte als lithische Partikel besitzen, sondern im Mittel auch rauhere Oberflächen
aufweisen, erreichen juvenile Partikel wesentlich kleinere Fallgeschwindigkeiten als

lithische Partikel gleicher Größe. Die Plumeentwicklung wird daher nachhaltiger
durch die juvenile Komponente beeinflußt als durch die lithische, die vergleichsweise
schnell durch Sedimentation aus dem Plume entfernt wird. Eine Unterscheidung
juveniler und lithischer Partikel aufgrund ihrer Größe låißt sich allerdings allgemein
nicht treffen, wie Untersuchungen am Sedimentationsfächer der Vesuveruption von
79 n.Chr. zeigen (Macedonio et al., 1988): Der Anteil lithischer Partikel zeigt nur eine
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Realistische Eruption Referenzexperiment

d.

ue

Tu

Qg,"

8u,"

Qg,"

Pu

ôm"
E

[*]

[*/.]

IK]

[Gew. %]

t%)

lks/*'l

[106 ks/s]

60

250

1200

3,0

66,7

5,52

3,90

300

131

727

49,,L

2,L

0,80

7,42

Tabelle 4.2: Vulkanische Parameter: Den realistischen Anfangsbedingungen
sind diejenigen gegenübergestellt, die sich durch Skalierung auf eine Krateröffnung
mit 300 m Durchmesser ergeben.

geringe Variation mit der Größe und liegt zwischen 25 und 45 Gewichtsprozent. Um
den Einfluß der Partikelphase auf die Plumedynamik modellieren zu können, müssen
daher nicht nur Partikel unterschiedlicher Größe, sondern auch unterschiedlicher
Dichte bei gleicher Größe berücksichtigt werden.

Im folgenden werden zwei Partikelklassen unterschieden, die mit Asche und Lapilli
bezeichnet werden. Es wird angenommen, daß zwei Drittel der Partikel aus Asche,
ein Drittel aus Lapilli bestehen. Ihre Größe und Dichte in Tabelle 4.1 wurden so

gewählt, daß ihre Größenverteilung repräsentativ für plinianisch bis phreatomagma-
tische Eruptionen ist (Woods und Bursik, 1991) - vergleiche auch Abbildung 2.1 -
und gleichzeitig eine Abnahme der mittleren Dichte mit der Größe berücksichtigt,
die trotz der lithischen Partikelkomponente besteht. Die stationären Fallgeschwin-
digkeiten der Aschepartikel und Lapilli unterscheiden sich bereits in Bodennähe um
eine Größenordnung, so daß sich ihr unterschiedlicher Einfluß auf die Plumeentwick-
lung schon bei relativ kurzen Simulationszeiten bemerkbar macht. Dennoch ist auch
die stationäre Fallgeschwindigkeit der Lapilli klein genug, um mit der Annahme des

in Kapitel 2.1 diskutierten dynamischen Gleichgewichts verträglich zu sein.

In Tabelle 4.2 sind die Anfangsbedingungen für eine realistische plinianische Erupti-
on und das simulierte Referenzexperiment aufgeführt. Das gesamte Modellgebiet des

Referenzexperimentes umfaßt 250 x 50 km2 bei einer Auflösung von 100 m horizontal
und vertikal in der Nähe des Kraters. Die Krateröffnung besitzt in der Simulation
einen Durchmesser von d":300 m, \ryogegen für die reale Eruption ein Durchmes-
ser von 60 m angenommen wird. Die für das Refenzexperiment gewählte Skalierung
des Vulkanantriebes gewährleistet, daß die Massen-, Impuis- und Energieflüsse weit-
gehend konstant bleiben.
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Im Referenzexperiment entsprechen die Massenflüsse von Wasserdampf und Parti-
kelphasen, Asche und Lapilli, denen der realistischen Eruption. Die Eruptionsge-
schwindigkeit wird so bestimmt, daß der Impulsfluß der Eruption konstant bleibt.
Bei einer Vergrößerung der Querschnittsfläche des Kraters nimmt daher die effekti-
ve Eruptionsgeschwindigkeit ab. Damit gleichzeitig die Massenflüsse von Partikeln
konstant bleiben, ist eine Erhöhung des Gasanteils qn," am eruptierten Gemisch un-
umgänglich. Anschaulich bedeutet dies die Annahme, daß bereits am Krater ein Ein-
mischen von Umgebungsluft, für das Modell präeruptiv, stattgefunden hat. Durch
dieses Einmischen von Umgebungsluft wird dem Plume kein Impuls zugeführt, wo-

durch eine unabhängige Festlegung von Massenflüssen und Impulsfluß möglich wird.
Der Fluß an kinetischer Energie ist gegenüber der reaiistischen Eruption nahezu

halbiert. Da jedoch kinetische Energie durch turbulente Diffusion dissipiert, bzw. in
thermische Energie umgewandelt wird, während der Impuls erhalten bleibt, ist ein

konstanter Impulsfluß einem Fluß konstanter kinetischer Energie bei der Skalierung
des Vulkanantriebs vorzuziehen.

Da die umgebende Atmosphäre in Kraternähe eine von Null verschiedene thermi-
sche Energie besitzt, erhöht sich durch die Verdünnung des Gemisches der Fluß
thermischer Energie durch die Eruption, obwohl die Eruptionstemperatur ?} redu-
ziert wird. Der Wasserdampf der umgebenden Atmosphäre erhöht prinzipiell durch
das fiktive präeruptive Entrainment auch den Massenfluß von Wasserdampf. Da je-

doch das Einmischen von Wasserdampf während der Eruption proportional zum
Umfang des Plumes ist, ist durch die Simulationen in gröberer Auflösung bereits
eine Überschätzung des Entrainments von Wasserdampf aus der umgebenden Atmo-
sphäre in den Plume zu erwarten. Diese Überschätzung wird durch eine verringerte
Entwicklung von Tïrrbulenz an den Plumerändern nur zum Teil ausgeglichen. Auf
eine Erhöhung des Wasserdampfflusses durch die Verdünnung des Gemisches wurde
daher verzichtet, da dies eine weitere Überschätzung des vertikalen Wasserdampf-
transportes im Plume zur Folge hätte.

Durch die bei der Skalierung notwendige Verdünnung des eruptierten Gemisches

steigt der Gasanteil von ursprünglich drei auf fast fünfzig Gewichtsprozent an, rffo-

durch die mittlere Dichte des eruptierten Gemisches p" auf einen Wert reduziert
wird, der 15 % unterhalb der Dichte der umgebenden Atmosphäre in Höhe des Kra-
ters liegt. Der Wasserdampfanteil der Gasphase Qu,"f Qs," reduziert sich durch die

Skalierung von ursprünglichen 67 % aú etwa 2 % wd ist damit in die Größenord-
nung des Wertes der umgebenden Atmosphäre in Höhe des Kraters abgesunken, der

bei knapp 1% liegt.

Die notwendige Skalierung des Vulkanantriebes für das Referenzexperiment hat eine

deutliche .rinderung der Anfangsbedingungen zur Folge. Quantitativ richtige Aus-
sagen sind daher aufgrund von skalierten Experimenten nur mit Einschränkung zu

erwarten, jedoch ermöglichen sie eine Vielzahl qualitativer Studien des mesoskaligen

Plumes bei geringem Bedarf an Computerressourcen.
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Abbildung 4.Lz Meteorologische Randbedingungen für das Referenzex-
periment: Die Vertikalprofile von Temperatur (T) und relativer Feuchte (RH) ent-
sprechen tropischen Bedingungen (McCtatchey et a1.,1972), das Windprofil (u) ent-
stammt EC\MMF-Reanalysedaten (Gibson et al., 1997).

4.2 Das Referenzexperiment

Neben den in Tabelle 4.2 spezifrzierten vulkanischen Parametern müssen für das Re-

ferenzexperiment noch der zeitliche Verlauf der Eruption, die Topographie und die

atmosphËirischen Bedingungen festgelegt werden. Die für das Referenzexperiment
verwendete Topographie und der zeitliche Verlauf der Eruption ist für alle in die-
sem Kapitel diskutierten Experimente identisch: Die Krateröffnung befindet sich in
2 km Höhe, der Vulkan ist insgesamt 3 km hoch, die Kaldera hat einen Durchmesser

von 2,5km. Innerhalb von zehn Sekunden wird die maximale Eruptionsgeschwindig-
keil w" erreicht, um dann während der folgenden 25 Minuten konstant zu bleiben.
In den letzten Minuten der insgesamt dreißig Minuten dauernden Eruptionsphase
nimmt die Eruptionsgeschwindigkeit wieder exponentiell ab. Bei Verwendung zwei
dimensionaler kartesischer Koordinaten mit Windprofil wird vor der Eruption eine

15 minütige Einschwingphase berechnet, damit sich eine der Topographie angepaßte

Grenzschicht ausbilden kann.

Die meteorologischen Randbedingungen für Feuchte und Temperatur entsprechen

tropischen Bedingungen (McClatchey et al., L972) und sind in Abbildung 4.1 dar-
gestellt. Die Ttopopause befindet sich in 17km Höhe. Wegen der dort herrschenden

niedrigen Temperaturen kommt es zu einem Anstieg der relativen Feuchte im Tbo-

popausenbereich, obwohl die spezifische Feuchte monoton mit der Höhe abnimmt.
Bei Verwendung von Zylinderkoordinaten kann anders als beim Linienvulkan ein

horizontales Windfeld im Hintergrund ebensowenig berücksichtigt werden, wie der
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Einfluß der Corioliskraft. Der Vulkan befindet sich dann gedanklich direkt auf dem

Äquator. Das für das Referenzexperiment verwendete Windprofil ist den EC\ /MF -
Reanaiysedaten entnommen (Gibson et al., 1997). Im Modellgebiet strömt der \Mind
von links nach rechts.

Im folgenden wird das Referenzexperiment in der Modellversion des Linienvulkans

vorgestellt. Anschließend wird diese Simulation mit der entsprechenden in Zylinder-
koordinaten verglichen.

4,2.L Das Referenzexperiment als Linienvulkan

Um die Funktionsweise des Modells ATHAM zu erläutern und einen Eindruck von
der Art der Ergebnisse zu geben, wird zunächst die Druckwelle zu Beginn der Erup-
tion im Referenzexperiment diskutiert, bevor der vollentwickelte Plume nach 25 min
kontinuierlicher Eruption durch eine Reihe von Abbildungen vorgestellt wird.

Druckwelle zu Beginn der Eruption

Die Abbildungen 4.2 :unð,4.3 zeigen die durch die Eruption des Vulkans im Refe-

renzexperiment ausgelöste Druckanomaiie nach 20 sec bzw. 30 sec. Das Maximum
der führenden Druckweile entsteht mit dem Ende der 10 sec dauernden Anfangspha-
se, in der die Eruptionsgeschwindigkeit auf den maximalen Wert ansteigt. Da die

Eruptionsgeschwindigkeit durch die Skalierung unterhalb der Schallgeschwindigkeit
liegt, wird die Ausbreitung der simulierten Druckwelle nicht durch die Temperatur
und den inkompressiblen Anteil des eruptierenden Gemisches beeinflußt. Aus der

Entfernung der Maxima zum Krater und dem Abstand der Druckwellen zwischen

den beiden gezeigten Zeitpunkten ergibt sich eine Ausbreitungsgeschwindigkeit, die

mit der Schallgeschwindigkeit der Atmosphåire bei 20'C übereinstimmt.

Die Reflektion aufwärts propagierender Energie in der stabil geschichteten Atmo-
sphäre führt zu den Maximalwerten der Druckanomalie in Bodennähe. Wegen der

zweidimensionalen kartesischen Koordinaten nimmt die Amplitude der Druckwelle
iinear mit dem Abstand zum Krater ab. Der Einfluß des mittleren Horizontalwin-
des bewirkt auf der windzugewandten Seite des Vulkans eine relative Überhöhung
der Druckamplitude gegenüber der windabgewandten Seite. Die effektive vertikale
Ausbreitungsgeschwindigkeit der Druckwelle ist durch die Eruptionsgeschwindigkeit
erhöht: In Abbildung 4.3 ist daher das Maximum der Druckwelle vertikal 2800 m
weiter vom Krater entfernt als horizontal.

ATHAM ist also in der Lage, das räumliche und zeitliche Verhalten von Schallwellen
physikalisch korrekt wiederzugeben. Beschränkt wird die Darstellung von Schall-

wellen durch die räumliche Auflösung des Gitters: Die zugehörigen Wellenlängen
müssen mindestens den doppelten Gitterpunktabstand besitzen.
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Abbildung 4,22 Druckanomalie 20 sec nach Eruptionsbeginn im Referenz-
experiment
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Abbildung 4.3: Druckanomalie 30 sec nach Eruptionsbeginn im Referenz-
experiment
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Abbildung 4,4: Ascheplume nach 25 min: Da,rgestellt ist die Verteilung der

spezifischen Konzentration von Asche für das Referenzexperiment.

Asche und Lapilli

Abbildung 4.4 zeigt den Ascheplume 25 min nach Beginn der Eruption als räum-
liche Verteilung der spezifischen Konzentrationen, die berechnet werden aus dem

Verhältnis der Aschemasse zur Gesamtma,sse in einem Volumenelement. Der Mo-
dellausschnitt entspricht etwa einem Viertel des insgesamt 250x50km2 großen Mo-
dellgebietes.

Die geringen horizontalen Windgeschwindigkeiten im unteren Teil der Thoposphäre

ermöglichen ein nahezu senkrechtes Aufsteigen des Plumes bei geringer Auffäche-
rung bis zu einer Höhe von etwa 5 km. Oberhalb dieser Höhe beginnt der Plume sich

allmählich nach rechts zur leewärtigen Seite zu neigen und mündet in die Schirmre-
gion. Obwohl sich diese fast 40 km nach links entgegen dem anfänglichen Horizontal-
wind erstreckt, wird der weitaus größte Teil der Asche mit dem Wind nach rechts bis

in eine Entfernung von 100 km vom Krater transportiert. In der linken Plumehåilfte
sind keine ausgeprägten horizontalen Strukturen erkennbar. Die Aschekonzentratio-
nen sind durch eine vertikalen Schichtung geprägt mit den höchsten spezifischen

Konzentrationen von etwa 25glkg am unteren Rand der Schirmregion in 14km bis

15 km Höhe.

In der rechten Plumehälfte ist ein solches horizontales Band maximaler Konzen-
tration nicht erkennbar. Es dominiert eine horizontal wellenartige Struktur, die in
der Horizontalverteilung der Asche in Abbildung 4,5 zu Nebenmaxima in größerer

Entfernung vom Krater führt. Die Horizontalverteilung wird berechnet aus den in
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Abbildung 4.5: Horizontalverteilung für Asche nach 25 min: Dargesteilt ist
die Masse der Asche in einer vertikalen Säule für das Referenzexperiment.

einer vertikalen Säule enthaltenen Aschemassen. Auffallend ist, daß die Säulenkon-

zentrationen dieser Maxima mit wachsendem Abstand vom Krater zunehmen und
nicht, wie vielleicht zunächst erwartet, abnehmen. Die Ursache für dieses Verhalten
besteht in einer dynamischen Instabilität des Plumes: Aufgrund eines Impulsüber-
schusses kann das vom Krater aufsteigende Partikel - Gas Gemisch über seine Gleich-
gewichtshöhe, in der die potentielle Dichte des Gemisches mit der der umgebenden

Atmosphäre übereinstimmt, hinaus aufsteigen. Der Übertrag von vertikalem Impuls
durch das kontinuierlich aufsteigende Gemisch läßt den Plume solange aufsteigen,

bis sich oberhalb dieser Gleichgewichtshöhe genügend Masse angesarnmelt hat, die

diesen Impulsübertrag kompensiert. Der Plume breitet sich im folgenden verstärkt
horizontai aus. Die damit verbundenen horizontalen Beschleunigungen im oberen

Plumebereich führen dazu,, daß die Höhe des Plumes wieder abnimmt, bis der ver-

tikale Impulsübertrag in der aufsteigenden Säule nicht mehr durch das sich darüber
befindliche Partikel-Gas Gemisch ausgeglichen wird. Der Plume kann wieder auf-
steigen, ein neuer Zyklus beginnt. Da die Amplitude der Schwingung zu Beginn
der Eruption am größten ist, befindet sich nach 25 min Eruption das am stärksten
ausgeprägte Nebenmaximum in der Horizontalverteilung am leewärtigen Ende des

Plumes.
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Abbildung 4,6: Plumehöhen: Dargestellt ist der Zeitverlauf der Plumehöhen für
Asche, Lapilli und die Wasserdampfanomalie für das Referenzexperiment.

Der Zeitverlauf der Plumehöhen für Asche, Lapilli und die Wasserdampfanomalie in
Abbildung 4.6 verdeutlicht diesen Sachverhalt noch einmal. Die Plumehöhen werden

durch das Überschreiten einer minimalen Konzentration in der Vertikalverteilung
bestimmt, die proportional zur Gesamtma,sse der im Plume enthaltenen Masse der
betrachteten Komponente ist. Die Wasserdampfanomlie wird relativ zum initialisier-
ten Wasserdampfprofil berechnet. Nach dem anfängliche Aufsteigen des Plume mit
einem deutlichen Überschwingen kommt es während der Phase der kontinuierlichen
Eruption zu einer quasiperiodischen Schwingung der Plumehöhen, die mit dem Ende
Eruption wieder abklingt. Die Amplitude der Schwingungen während der Eruption
beträgt im Mittel 700 m bis 800 m und kann im Extremfall auch deutlich über einem

Kilometer betragen.

Obwohl der Plume mit fast 22km Höhe etwa 5 km in die Stratosphäre eindringt, be-

findet sich nach 25 min mit 3,5 To nur ein geringer Teil der Masse des Ascheplumes

tatsächlich in der Stratosphäre. Der größte Teil der Asche gelangt entweder erst gar

nicht dorthin oder sinkt relativ rasch in die Tloposphäre zurück. Der maßgebliche

Mechanismus für das Zurücksinken liegt nicht in der Sedimentation der Ascheparti-
kel, sondern in dem beschriebenen Überschießen des Plumes. Die Sedimentationsge-
schwindigkeit der Aschepartikel ist auch in Tlopopausenhöhe mit 2 m/s recht gering,

so daß sich 25 min nach Beginn der Eruption noch praktisch die gesamte eruptierte
Aschemasse in der Atmophäre befindet.

5

0
454050
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---------- Lapilli

Wasserdampf
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Abbildung 4.72 Lapilliplume nach 25 min: Verteilung der spezifischen Konzen-
tration der Lapilli des Referenzexperimentes.

Die Plumehöhen in Abbildung 4.6 werden außer von der beschriebenen Schwingung
von der Tîennung von Gas und Partikeln bestimmt. Während die Oberkanten von
Asche- und Wasserdampfplume in den ersten 10 min übereinstimmen, ist die ma-
ximale Plumehöhe der Lapilli bereits in der Anfangsphase der Eruption fast zwei
Kilometer geringer. Mit fortschreitender Eruption nehmen die mittleren Plumehöhen
für Asche geringfügig und wesentlich deutlicher für Lapilli ab, wogegen die mittlere
Höhe des \Masserdampfplumes nahezu konstant bleibt. Nach dem Ende der Eruption
ist das Absinken von Asche- und Lapilliplume beschleunigt, der \Masserdampfplume
verändert seine Höhe dagegen kaum.

Lapilli besitzen gegenüber den Aschepartikeln eine um eine Größenordnung größe-

re Fallgeschwindigkeit, die für deren räumliche Verteilung 25 min nach Beginn der
Eruption in Abbildung 4.7 von entscheidender Bedeutung ist. Sobald sich der Plume
aufgrund des Horizontalwindes in der Atmophäre gegenüber der Senkrechten neigt,
verlassen die Lapilli allmåihlich durch Sedimentation den Plumebereich hoher Verti-
kalgeschwindigkeit. Dadurch befinden sich nahezu keine Lapilli in der Stratosphåire.
Die zu Beginn durch das Überschießen des Plumes in die Stratosphäre gelangten
Lapilli - vergleiche Abbildung 4.6 - sinken rasch in die Tboposphäre zurück. Alle
Lapilli befinden sich rechts vom Krater, da die Lapilli nicht wie die Aschepartikel
in der Lage sind, weit genug aufzusteigen, um mit der Strömung am Oberrand des

Plumes gegen den initialisierten Horizontalwind transportiert zu werden.

Dem Strömungsfeld in Abbildung 4.8 ist darüberhinaus zu entnehmen, daß die
großflächigen Absinkbewegungen seitlich der Aufstiegszone über dem Krater eine
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Abbildung 4.8: Strömungfeld nach 25 min: Dargestellt sind die Stromlinien
des Windfeldes für das Referenzexperiment.

Verstärkung der Sedimentationsbewegung bewirken. Ein Teil der Lapilli wird dabei
wieder in den Plume eingemischt, der anschließend aufsteigen kann, um in größerer
Höhe die Aufstiegszone des Plume erneut zu verlassen.

Dieses Reentrainment ist auch für Aschepartikel in Abbildung 4.4 erkennbar, al-
lerdings wird die Asche bereits in Höhen oberhalb von 5 km wieder vollständig in
den Plume eingemischt. Nach 25 min Eruption sind bereits mehr als L0 % der erup-
tierten Lapilli wieder deponiert. Insgesamt betrachtet erstreckt sich der Sedimen-
tationsfächer der Lapilli auf einen räumlich wesentlich kleineren Bereich als für die
Aschepartikel.

Die Größenverteilung der Partikel beeinflußt die Plumeentwicklung auf zweierlei
Weise: Verlassen größere Partikel den Plume, wird das verbleibende Partikel - Gas

Gemisch verdünnt und kann höher aufsteigen. Ein gegenläufiger Effekt ergibt sich
aus der Tatsache, daf3 die ausfallenden Partikel einen Teil der thermischen Energie
mit sich führen. Das unterschiedliche Depositionsverhalten ist insbesondere deshalb
von großem Interesse, da der Sedimentationsfächer häufig die einzige Informations-
quelle für Eruptionen der Vergangenheit darstellt.
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Abbildung 4.9: Ascheplume nach der Eruption. Dargestellt ist die Verteilung
der spezifischen Konzentration der Asche 15 min nach dem Ende der Eruptionphase
des Referenzexperimentes.

Abbildung 4.10: Lapilliplume nach der Eruption. Dargestellt ist die Vertei-
lung der spezifischen Konzentration der Lapilli 15 min nach dem Ende der Eruption-
phase des Referenzexperimentes.
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Abbildung 4.LL: Relative Feuchte über 'Wasser nach 25 min für das Refe-
renzexperiment in Prozent.

Die Abbildungen 4.9 und 4.10 zeigen Asche - und Lapilliplume 15 min nach dem Ende
der Eruption. Zt diesem Zeitpunkt sind die Lapilli bereits zum größten Teil aus der
Atmosphäre durch Deposition entfernt, rvogegen der Ascheplume den Boden noch
nicht erreicht hat und mit dem Horizontalwind verdriftet wird und beginnt, das
eigentliche Modellgebiet nt verlassen. Der effektive stratosphärische Ascheeintrag
der Eruption beträgt weniger als L% der insgesamt eruptierten Asche und damit
nur noch ein Viertel des Wertes während der Eruption.

'Wasserdampf und Hydrometeore

Die Abbildungen 4.11 und 4.I2 zeigen die relativen Feuchten über Wasser und Eis.
Die Sättigung über Wasser wird zu diesem Zeitpunkt nur im unteren Teil der Tïo-
posphäre rechts vom Plume erreicht. Die Anreicherung der Atmosphåire mit Was-
serdampf erfolgt dort durch das Aufsteigen bodennaher relativ wasserdampfreicher
Luftmassen. Die dafür verantwortliche bodennahe Luftströmung (vergleiche Abbil-
dung 4.8) entgegen dem initialisierten Windprofil ist eine Folge des Einströmens
von Umgebungsluft in den Plume. In der Aufstiegszone des Plumes wird eine Sätti-
gung gegenüber Eis erstmals in 12,5 km Höhe, dem Kodensationsniveau, erreicht.
Während auch die Schirmregion gegenüber Wasser ståindig untersättigt ist, wird
gegenüber Eis die Sättigung fast in der gesamten Schirmregion erreicht bzw. über-
schritten.
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Abbildung 4.L2: Relative Feuchte über Eis nach 26rnin fär das Referenzex-
periment in Prozent.

Die Abbildungen 4.13 bis 4.16 zeigen die aufgrund von Übersättigungen gebildeten
Hydrometeore.

Das meiste Wolkenwasser entsteht außerhalb des Plumes durch Umlagerung feuch-
ter, bodennaher Luftmassen. Das daraus gebildete Regenwasser erreicht nach 25 min
bereits den Boden. Da im oberen Bereich dieser Wolke der Gefrierpunkt teilweise un-
terschritten wird, bilden sich \Molkeneis und Graupel. Durch schmelzenden Graupel
wird clie Regenbildung verstärkt.

Innerhalb der Aufstiegszoile des Plumes befinden sich im Bereich des Kondensa-
tionsniveaus nur sehr geringe Mengen an Wolkenwasser. Da zt diesem Zeitpunkt
im Plumebereich - wie erwähnt - keine Sättigung gegenüber Wasser erreicht wird,
wurde dieses Wolkenwasser bereits während der früheren Eruptionsphase gebil-
det. Im Kondensationsniveau herrschen Temperaturen unterhalb des Gefrierpunk-
tes iin Bereich von -5"C bis -10'C. Da die Umgebungstemperaturen in dieser
Höhe zudem unter -50'C liegen, fähren ein extremer Temperaturgradient und
Vertikalgeschwindigkeiten von über 70 m/s dazu, daß das gebildete, unterkählte
Wolkenwasser in kürzester Zeit gefriert. Sobald genügend Wolkeneis vorhanden ist,
dorniniert die Deposition von Wasserdampf an Eiskristallen gegenüber anderen Kon-
densationspïozessen. Eine Übersättigung gegenüber Wasser wird nicht mehr erreicht
und die Bildung von Wolkenwasser verhindert. Innerhalb des Plumes liegt der kon-
clensierte Wasserdampf daher beinahe vollständig als Eis vor.
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Abbildung 4.L3: Wolkenwasser 25 min: Dargestellt ist die Verteilung der spe-
zifischen Konzentration von Wolkenwasser für das Referenzexperiment.

Abbildung 4.L4: Eisplume nach 25rnin: Dargestellt ist die Verteilung der spe-
zifischen Konzentration von Wolkeneis fúr das Referenzexperiment.
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Abbildung 4.t5: Regenwasser nach 25 min: Dargestellt ist die Verteilung der
spezifischen Konzentration von Regenwasser für das Referenzexperimentes.

Abbildung 4.16: Graupel nach 25rnin: Dargestellt ist die Verteilung der spe-
zifischen Konzentration von Graupel für das Referenzexperiment.
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Eine starke Deposition von Wasserdampf auf Eiskristallen hat deren Wachstum und
Sedimentation im Schwerefeld zur Folge, tryas von der verwendeten Mikrophysik (ver-
gleiche Kapitel 2.3) nicht erfaßt wird. Das Größenwachstum von Eiskristallen ist
jedoch verglichen mit der ebenfalls unberücksichtigten Tatsache, daß Silikatparti-
kel Teil der Mikrophysik sind, von untergeordneter Bedeutung. Wasserdampf kann
auf Silikatpartikeln kondensieren bzw. als Eis deponiert werden. Die Wechselwir-
kung von Hydrometeoren mit Silikatpartikeln führt zu einer Clusterbildung und über
erhöhte Fallgeschwindigkeiten zu Auswaschprozessen von Aschepartikeln, die auch
zu einem beschleunigten Ausfallen des kondensierten bzw. deponierten Wasserdamp-
fes führen. Die sich durch Einlösen z.B. von vulkanischen Gasen bildenden Lösungen
führen zu einer Erniedrigung von Sättigungsdampfdruck und Gefrierpunkt, so daß
die Bedeutung des flüssigen Phase gegenüber den anderen Phasen verstËirkt wird. Die
Bildung von Eiskristallen wird daher in der verwendeten Mikrophysik überschätzt.
Für eine vollständigere Betrachtung mikrophysikalischer Prozesse ist die Einbezie-
hung von Silikatpartikeln und Lösungsprozessen notwendig.

Die starke Temperaturabhåingigkeit der Graupelbildung führt dazu, daß lediglich
unterhalb einer Höhe von 15 km geringe Mengen Graupel entstehen, die weniger als
1 % des insgesamt im Plume gebildeteten Eises ausmachen. In 65 km Entfernung
vom Krater beginnt der Graupel zu schmelzen und geringe Mengen Regenwasser zu
bilden.

Abbildung 4.I7 zeigt die Vertikalverteilungen für die Wasserdampfanomalie, Wol-
kenwasser und Wolkeneis. Auf eine Darstellung von Regen und Graupel wurde ver-
zichtet, da sie zu diesem Zeitpunkt mengenmäßig eine untergeordnete Rolle spie-
len. Die Vertikalverteilungen werden ge\¡ronnen durch horizontale Integration über
das Modellgebiet der betrachteten Größe für eine jeweils feste Höhe und sind ein
Maß für die Masse dieser Größe pro Höhenmeter und Meter des Linienvulkans. Die
Wasserdampfanomalie wird berechnet als Anomalie relativ zum präeruptiven Was-
serdampfgehalt der Atmosphäre. Um dabei eine weitgehende Beschränkung auf den
Plumebereich zu erzielen, werden bei der Berechnung der Wasserdampfanomalie le-
diglich die Bereiche betrachtet, in denen sich mindestens 1 pglkg Asche befindet.

Die negative Wasserdampfanomalie unterhalb einer Höhe von 6,5 km entsteht durch
die Absinkbewegung unmittelbar neben dem Plume. Durch sie wird relativ trockene
Luft aus größeren Höhen nach unten transportiert. Oberhalb dieser Höhe dominiert
der Vertikaltransport von vulkanischem bzw. eingemischtem Wasserdampf im Plume
die Wasserdampfanomalie. Das Absinken von Luftma,ssen in größeren Höhen liefert
aufgrund der geringen Wasserdampfkonzentration keine signifikanten Beiträge. Die
Wasserdampfanomalie erreicht in 9,5 km Höhe ein Maximum, d.h. bereits im un-
teren Teil des Ascheplumes, um dann mit zunehmender Höhe wieder abzunehmen.
Dies wird verursacht durch die Temperaturabnahme mit der Höhe und das rasche
Auskondensieren bzw. Ausgefrieren des Waserdampfes oberhalb des Kondensations-
niveaus.

Die Vertikalverteilung von Wolkeneis wird dominiert durch die Schirmregion des

Plumes mit einem Maximum in L4km Höhe. Ein weiterer Beitrag stammt aus der
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Abbildung A.LTt Vertikalverteilungen für W'asser: Dargestellt ist die Masse

der Wasserdampfanomalie und die Masse an Wolkenwasser bzw. -eis pro Höhenme-
ter und Meter Linienvulkan für das Referenzexperiment, 25 min nach Beginn der
Eruption.

Kondensation rechts vom Plume in etwa 5 km Höhe - vergleiche auch Abbildung
4.14. Das Wolkenwasser besitzt ein Maximum in 4km Höhe, das ebenfalls aufgrund
von Kondensationsprozessen außerhalb des Plumes entstanden ist - vergleiche auch
Abbildung 4.13.

Vergleicht man die gesamte Wasseranomalie oberhalb von 6,5km, gebildet aus der
Summe von Wasserdampfanomalie und allen Hydrometeoren, mit dem vom Vulkan
bis zu diesem Zeitpunkt eruptierten Wasserdampf, so erhält man eine Abschätzung
für das Entrainment von Wasserdampf in den Plume. Verbessern läßt sich diese

Abschätzung dadurch, daß man den Waserdampfgehalt des Plumes unterhalb von
6,5 km aus der Verteilung der Asche oberhalb und unterhalb dieser Höhe abschätzt.
Eine untere Abschätzung erhält man aus der Annahme, daß nur der vulkanisch emit-
tierte Wasserdampf eine zur Asche proportionale Vertikalverteilung besitzt. Dies be-
deutet eine Vernachlåissigung des Wasserdampfentrainments unterhalb von 6,5 km.
Nimmt man dagegen an, daß die gesamte \Masseranomalie oberhalb von 6,5 km ent-
sprechend dem Verhältnis von Asche ober- und unterhalb von 6,5 km verteilt ist, be-
deutet dies eine Überschätzung des Wasserdampfentrainments unterhalb von 6,5 km.
Man erhält somit eine obere Abschätzung für das Wasserdampfentrainment in den
Plume.
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Wasserdampfanomalie
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Das Entmischen von Wasserdampf aus dem Plume in die Umgebung kann in die-
sem Zusammenhang vernachlässigt werden. Wie eine Vergleichssimulation in einer
trockenen Atmosphåire ergab, läßt sich mit dem skizzierten Verfahren zur Berech-
nung der Wasserdampfanomalie praktisch der gesamte eruptierte Wasserdampf er-
fassen. Detrainment an den Plumerändern und die Partikel- Gas tennung am Plu-
meoberrand beeinträchtigen daher die Abschätzung des Wasserdampfentrainments
aus der gesamten Wasserdampfanomalie nicht. Der aus dem Plume ausfallende Nie-
derschlag, der in der Wasseranomalie selbst berücksichtigt wird, kann allerdings zu
einer Unterschätzung des Wasserdampfentrainments führen, wenn er außerhalb des
bei der Berechnung der Wasserdampfanomalie berücksichtigten Plumebereiches wie-
der verdunstet. Im betrachteten Referenzexperiment spielt dieser Effekt 25 min nach
Beginn der Eruption allerdings keine Rolle.

So abgeschätzt liegt das Wasserdampfentrainment für das Referenzexperiment 25 min
nach Beginn der Eruption zwischen 82%und87%, d.h. im Plume ist das 1,85fache
des vulkanisch emittierten Wassers enthalten. Die mikrophysikalischen Prozesse \rrer-
den zu ähnlichen Teilen durch die vulkanische Quelle und durch das Einmischen von
Umgebungsluft in den Plume bestimmt. Als Folge von Kondensationsprozessen be-
steht knapp die Håilfte des insgesamt im Plume enthaltenen Wassers aus Eis, der
Rest verbleibt in der Gasphase, die Flüssigphase spielt nur eine ungeordnete Rolle.
Durch Freisetzung latenter Wärme wird dem Plume Energie zugeführt, die knapp
4 % dessen ausmacht, \Ã¡as an thermischer Energie durch den Vulkan bis zu diesem
Zeitpunkt emittiert wird.
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Abbildung 4.18: Temperaturanomalie nach 25 min: Dargestellt ist die Ano-
malie der in situ Temperatur im Referenzexperiment.

Temperatur

Abbildung 4.18 verdeutlicht, daß Temperaturanomalien über 40 K nur im Zentrum
der Aufstiegszone bis zu einer Höhe von 13 km zu finden sind. Die kraternahe Ano-
malie von mehr als 500 K ist einen Kilometer über dem Krater bereits auf die Hälfte
abgesunken. In der Schirmregion werden im Mittel positive Temperaturanomalien
im Bereich von 20 K bis 30 K erreicht. Einzige Ausnahme ist das Gebiet negativer
Temperaturanomalie von bis zu -30 K in 20 km Höhe über der Aufstiegszone des

Plumes. Es entsteht durch pa.ssiv gehobene Luftmassen in einer stabil geschichteten
Atmosphäre und ist Kennzeichen des Überschießens des Plumes über seine Gleich-
gewichtshöhe. Es bewirkt ein effektives Abbremsen des vom Krater aufsteigenden
Partikel - Gas Gemisches. Dieses Gebiet repräsentiert gleichzeitig den höchsten Be-
reich des Ascheplumes, ï/as zur Folge hat, daß die Oberkante des Plumes nicht mit
der umgebenden Atmosphäre im thermischen Gleichgewicht steht.

Die Messung der Temperatur der Plumeoberkante, die von Satelliten aus für reale
Eruptionen möglich ist, erlaubt daher keine direkten Rückschlüsse auf die Plume-
höhe. Die aus der Temperatur der Plumeoberkante durch Vergleich mit der Um-
gebung abgeschätzten Plumehöhen sind für Eruptionswolken, die bis in die Strato-
sphäre vordringen, systematisch unterschätzt (Woods und Self, 1992). Im Referenz-
experiment könnte das Vordringen des Plumes in die Stratosphëire über eine solche
Temperaturmessung nicht festgestellt werden, da die Plumeoberkante die Tempera-
tur der ungestörten Tïopopause besitzt. Die Plumehöhe würde um 4kmbzw.20%
unterschätzt.
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Abbildung 4.19: Schichtungsstabilität nach 25 min: Dargestellt ist das Qua-
drat der Auftriebsfrequenz im Referenzexperiment.

Turbulente Größen

Turbulente Energie wird außer durch Windscherung wesentlich durch die Stabilität
der Schichtung bestimmt, die bei instabiler Schichtung zu einer Produktion und bei
stabiler Schichtung zu einer Vernichtung turbulenter Energie führt. Die Schichtungs-
stabilität im Plume wird neben der Temperatur maßgeblich durch die Anwesenheit
von Partikeln beeinflußt, wie in Abbildung 4.19 zu erkennen. Als Maß für die Schich-
tungsstabilität wird dabei das Quadrat der Auftriebsfrequenz verwendet, wobei die
in Kapitel 3.5.2 beschriebene potentielle Dichte statt der potentiellen Temperatur
eingeht. Bereiche instabiler Schichtung erscheinen mit negativem Vorzeichen, stabile
Schichtung ist durch ein positives Vorzeichen gekennzeichnet.

Der weitaus größte Teil der Modellatmosphäre ist durch eine stabile Schichtung
gekennzeichnet, die dem initialisierten Zustand der Atmosphäre åihnlich ist. Die
Eruption führt sowohl außerhalb als auch innerhalb des Plumes überwiegend zu
einer Labilisierung der Schichtung.

Außerhalb des eigentlichen Plumes findet sich ein teilweise labil geschichteter Bereich
in der unteren bis mittleren Tboposphåi¡e rechts vom Plume in einem Gebiet, in dem
aufgrund vertikaler Aufwärtsbewegungen eine Wolken- und Niederschlagsbildung er-
folgt und gleichzeitig signifikante Mengen an Lapilli sedimentieren. Die Anwesenheit
dieser Lapilli ist verantwortlich für die simulierte Schichtung der Atmosphäre. Dort,
wo die Lapilli den Boden noch nicht erreicht haben, entsteht am Unterrand der
sedimentierenden Lapilli durch die mit der Höhe zunehmenden spezifischen Kon-
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zentrationen ein Gebiet instabiler Schichtung - vergleiche auch Abbildung 4.7. Das
gleiche gilt auch für die Unterkante des Ascheplumes, wo die Zunahme der Par-
tikelkonzentration mit der Höhe zu einer Destabilisierung bis hin zu einer labilen
Schichtung führt.

An den Unterkanten von Asche- und Lapilliplume ist der vertikale Austausch daher
intensiviert. Aus der potentiellen Temperatur läßt sich dieser Effekt nicht ableiten.
Die potentielle Temperatur nimmt an der Unterkante des Plumes mit der Höhe
stärker zu als in der Plumeumgebung, wie sich aus Abbitdung 4.18 ergibt. Die da-
durch verstärkte Stabilisierung der Schichtung würde zu einer Unterdrückung von
Turbulenz führen. Damit ergibt sich aus der Betrachtung des Gasanteils bei der Bil-
dung von Turbulenz an den Plumeunterkanten ein gegenüber der Betrachtung des
gesamten Partikel - Gas Gemisches gegenteiliges Ergebnis.

Obwohl die größten Temperaturanomalien im Zentrum der Aufstiegszone bei mit
der Höhe abnehmenden Werten zu finden sind, ist dort nicht der Bereich insta-
bilster Schichtung. Stattdessen ist dieser Bereich aufgrund der hohen Partikelkon-
zentrationen im Zentrum der Aufstiegszone stabiler geschichtet als die umgebende
Atmophäre. Der Bereich instabilster Schichtung findet sich an den Råindern der
Aufstiegszone mit Extremwerten in der Nåfüe des Kraters. Dort sind die Partikel-
konzentrationen bereits deutlich reduziert, die Temperaturanomalie ist jedoch noch
sehr groß, so daß der Temperatureffekt den Partikeleffekt überwiegt. Die Ursache
hierfür liegt in der Tatsache, daß die turbulente Diffusion von \Märme effektiver ist
als die von Partikeln (vergleiche Kapitel 3.5.5). Die Plumeränder der Aufstiegszo-
ne sorgen somit für den Auftrieb, der nötig ist, den Plume bis in die Stratosphäre
aufsteigen zu lassen. Das Gebiet negativer Temperaturanomalie über der Aufstiegs-
zone führt zu einer extrem stabilen Schichtung in seinem oberen Teil, die zu einer
effektiven unterdrückung turbulenter Anteile in der Bewegung führt.
Verglichen mit dem Strömungsfeld in Abbildung 4.8 sind die Strukturen der Schich-
tungsstabilität wesentlich kleinskatiger. Dieser strukturelle Unterschied findet sich
auch in der Verteilung der vertikalen und horizontalen Komponenten der turbulen-
ten Energie in Abbildung 4.20 und 4.21 wieder. Die horizontale Komponente der
turbuienten Energie ist derjenige Anteil, der für den horizontalen turbulenten Aus-
tausch zur Verfügung steht, entsprechendes gilt für die vertikale Komponente. Bei
der Darstellung der Komponenten der turbulenten Energie wurden logarithmische
Skalen gewäihlt, deren Einteilungen sich um einen Faktor zwei unterscheiden, da die
horizontale turbulente Energie im isotropen Gleichgewicht gerade doppelt so groß
ist wie die vertikale turbulente Energie (vergleiche Kapitel B.b).

Horizontale turbulente Energie wird ausschließlich durch Windscherungen produ-
ziert und erhält durch die Umverteilung zwischen horizontaler und vertikaler tur-
bulenter Energie zusätzliche Beiträge. Beides ist in Abbildung 4.20 zu erkennen.
Im unteren Bereich der Aufstiegszone und an den Plumerändern dominieren Bei-
träge aus der vertikalen Komponente der turbulenten Energie, \'/ogegen im oberen
Bereich der Aufstiegszone und an den oberen Plumerändern Windscherungen die
dominierenden Beiträge liefern.
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Abbildung 4.20: Horizontale turbulente Energie nach 26rnin: Dargestellt
ist die für den horizontalen Austausch zur Verfügung stehende turbulente Energie
im Referenzexperiment.
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Abbildung 4.2L2 Vertikale turbulente Energie nach 25 min: Dargestellt ist
die für den vertikalen Austausch zur Verfügung stehende turbulente Energie, die im
isotropen Gleichgewicht halb so groß wie die horizontale turbulente Energie ist.
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Abbildung 4.222 Turbulente Längenskala nach 25 min im Referenzexperi-
ment.

Der Vergleich der turbulenten Energiekomponenten macht deutlich, daß zwar ge-

meinsame, vergleichbare großräumige Strukturen vorhanden sind, wie z.B. die hohen

Werte im Bereich der Aufstiegszone mit Extrema an den seitlichen Rändern oder
die erhöhte turbulente Energie aufgrund der bodennahen Luftströmung mit Maxi-
malwerten 50 km bis 60 km rechts vom Krater, daß aber von einem Gleichgewicht
turbulenter Größen im Sinne einer isotropen Energieverteilung nur im Ausnahme-
fall gesprochen werden kann. Neben den erwähnten strukturellen Unterschieden sind
die Absolutwerte der Komponenten der turbulenten Energie in weiten Bereichen des

Plumes deutlich vom isotropen Gleichgewicht entfernt.

Bei den absoluten Werten der turbulenten Energie fällt weiterhin auf, daß diese in-
nerhalb des Plumes um fünf Größenordnungen variieren und sich noch einmal deut-
lich von den Werten der umgebenden Atmophäre unterscheiden. Lediglich rechts
vom Krater kommt es aufgrund der starken bodennahen Strömung und der dort
auftretenden Windscherungen zur Entwicklung einer Grenzschicht mit stark ent-
wickeiter T\rrbuienz, deren Extremwerte aber immer noch zwei Größenordnungen
unter denen des Plumes liegen.

Die zusammen mit den turbulenten Energiekomponenten prognostizierte turbulente
Längenskala ist in Abbildung 4.22 dargestellt. Sie ist anschaulich mit der Größe der
turbulenten Wirbel verknüpft, in denen die meiste turbulente Energie enthalten ist.
Die Extremwerte treten erwartungsgemãß dort auf, wo Extremwerte der turbulenten
Energie mit instabiler Schichtung zusammenfallen.
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Da die turbulente Längenskala nach oben durch den mittleren Gitterpunktabstand
beschränkt ist, ist die räumliche Verteilung der Längenskala durch das nichtäqui-
distante Gitter geprägt. So können in Kraternäfüe maximal 100 m erreicht werden,
wogegen wegen der horizontalen Streckung des Gitters in 50 km Entfernung vom
Krater turbulente Längenskalen von über 1500 m angenommen werden können. Der
Einfluß des nicht aufgelösten turbulenten Anteils auf die Plumeentwicklung ist je-
doch in Kraternähe in den instabil geschichteten Ränder der Aufstiegszone am stärk-
sten, so daß hier relativ zu den nichtaufgelösten Skalen die größten Längenskalen für
turbulente Wirbel zu erwarten sind. In Bodennëihe wiederum ist die Größe turbu-
lenter Wirbel und damit die turbulente Längenskala durch den Abstand zum Boden
limitiert, wie im Bereich stark entwickelter T\rrbuienz in Bodennähe zu erkennen ist.

Tbotz des Einflusses der Geometrie des Gitters sind die simulierten turbulenten
Låingenskalen nicht durch das Gitter allein bestimmt. Deutlich sind die Bereiche
entwickelter Turbulenz in Plume und Bodennähe zu erkennen. Im Plume werden
die räumlichen Strukturen von der Modellphysik bestimmt: Im Zentrum der Auf-
stiegszone sind die Längenskalen rilegen der stabilen Schichtung gegenüber den Plu-
merändern reduziert. In der Schirmregion ist der Einfluß sowohl der Schichtung als
auch erhöhter turbulenter Energie sichtbar.

Die aus den Komponenten der turbulenten Energie und Längenskala berechneten
und in den Modellgleichungen verwendeten turbulenten Austauschkoeffizienten sind
in den Abbildungen 4.23 und 4.24 dargestellt. Da bei dieser Berechnung nur die
Wurzel aus der turbulenten Energie eingeht, variieren die Austauschkoeffizienten
nicht so stark wie die Komponenten der turbulenten Energie. Innerhalb des Plu-
mes schwanken die Austauschkoeffizienten dennoch um vier Größenordnungen und
unterscheiden sich von der Umgebung des Plumes um etwa zwei weitere Größenord-
nungen.

Wie schon bei den turbulenten Energien bestehen zwischen horizontalem und verti-
kalem Austauschkoeffizienten deutliche Unterschiede, die auf eine ausgeprägte rich-
tungsabhåingige Komponente der Wirkung von Turbulenz schließen lassen. Die Wir-
kung der Austauschkoeffizienten ist jedoch vom Gitterpunktabstand abhängig. Um
bei einem größeren Gitterpunktabstand das gleiche zeitliche Verhalten zu erzielen,
ist ein deutlich größerer Austauschkoeffizient erforderlich. Um den Einfluß von T'ur-
bulenz auf die Dynamik zu untersuchen, ist es daher sinnvoll, die Zeitskala zu be-
trachten, die mit dem turbulenten Austausch verbunden ist. Diese Zeitskala r läßt
sich mit Hilfe des Austauschkoeffizienten K und Gitterpunktabstandes Az sofort
angeben:

L,æ2

2K

In den Abbildungen 4.25 wd 4.26 sind die mit dem horizontalen bzw. vertikalen
turbulenten Austausch verbundenen Zeitskalen dargestellt.
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Abbildung 4.232 Horizontaler turbulenter Austauschkoeffizient nach
25 min im Referenzexperiment.

Abbildung 4.24: Vertikaler turbulenter Austauschkoeffizient nach 25 min
im Referenzexperiment.
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Abbildung 4.26: Horizontale Zeitskala für Turbulenz nacn' 25 min im Re-
ferenzexperiment.
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Abbildung 4,262 Vertikale Zeitskala für Thrbulenz nach 25 min im Refe-
renzexperiment.
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Kürzere turbulente Zeitskalen bedeuten einen stärkeren Einfluß durch Turbulenz.
Die turbulenten Zeitskalen überstreichen im Plume einen Bereich von einer Sekunde
bis etwa einem halben Tag, variieren also um vier Größenordnungen. Für die Simu-
lation von Bedeutung sind turbulente Prozesse, die auf Zeitskalen ablaufen, die in
der Größenordnung der Simulationszeit oder darunter liegen. Den größten Einfluß
besitzen turbulente Prozesse auf die Plumedynamik im Bereich der Aufstiegszone.
In Kraternähe ist T\rrbulenz mit Zeitskalen im Bereich von einer Sekunde ebenso

wichtig wie die Advektion. Die Berücksichtigung turbulenter Prozesse ist daher für
die Beschreibung und das Verständnis der Plumedynamik unabdingbar.

Ebenso wichtig ist die Unterscheidung zwischen horizontalem und vertikalem Aus-
tausch. Selbst im Bereich kurzer turbulenter Zeitskalen ergeben sich lokal signifikante
Unterschiede zwischen horizontalem und vertikalem Austausch, die trotz der in den
Abbildungen 4.25 und 4.26 verwendeten logarithmischen Skalenaufteilung zu erken-
nen sind. Während in Kraternåihe der vertikale Austausch dominiert, ist im oberen
Bereich der Aufstiegszone und in den stabil geschichteten Regionen des Plume der
horizontale Austausch von größerer Bedeutung.

Das Modell ATHAM ist prinzipiell in der Lage, Vulkaneruptionen zu simulieren. Es
ermöglicht die Beschreibung der Dynamik eines Partikel - Gas Gemisches bei extre-
men Impuls- und Temperaturflüssen einschließlich der Beschreibung der Partikel -
Gas Tlennung und der Sedimentation von Partikeln.

Kondensationsprozesse treten bereits wenige Minuten nach Beginn der Eruption auf,
neben ihrem Einfluß auf die Dynamik durch Freisetzung latenter Wärme sind mikro-
physikalische Prozesse sowohl wichtig für die Clusterbildung von Aschepartikeln und
deren beschleunigte Sedimentation als auch für das Auswaschen von vulkanischen
Chlor- und Schwefelgasen, die Gegenstand zukünftiger Untersuchungen sind.

T\rrbulenz ist essentiell für die Plumedynamik. Das Einmischen von Umgebungsluft
bestimmt die Temperaturverteilung und damit den Auftrieb des Plumes. Wasser-
dampfentrainment ist im Fall eines Linienvulkans für die Mikrophysik von gleicher
Bedeutung wie der vulkanisch emittierte Wasserdampf.

Der Nachteil des hier als Linienvulkan vorgestellten Referenzexperiments ist, daß
der Einfluß der nicht aufgelösten dritten Raumrichtung vollståindig vernachlässigt
wird. Jedoch sind selbst Spalteneruptionen, die sich wie im Falle der Lakieruption im
Jahre 1783 bis 1784 über mehrere Kilometer Länge erstrecken können und dem hier
simulierten Linienvulkan am ehesten entsprechen, mit zunehmender Entfernung vom
Krater wesentlich durch das Entrainment parallel zur Eruptionsspalte beeinflußt, so

daß der hier vorgestellte Linienvulkan keine Entsprechung in der Natur besitzt. Eine
Validierung von ATHAM in der zweidimensionalen Version des Linienvulkans ist
daher nicht möglich. Die Verwendung der Zylinderkoordinaten bietet eine sinnvolle
Alternative, da sie dem Entrainment und der horizontalen Plumeverbreiterung in
ailen Raumrichtungen Rechnung trägt.
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4.2.2 Das Referenzexperiment in Zylinderkoordinaten -
Vergleich der Modellversionen

Die Änderung des Koordinatensystems in der zweidimensionalen Modellwelt von
kartesischen auf Zylinderkoordinaten hat weitreichende Konsequenzen auf das S!
mulationsergebnis: In Zylinderkoordinaten wird die Wirkung der dritten Raumrich-
tung unter der Annahme einer Zylindersymmetrie in der Horizontalen einbezogen.
Das sich dabei einstellende zusätzliche Entrainment aus der dritten Raumrichtung
verstärkt den vertikalen Wasserdampftransport im Plume und die Bedeutung mikro-
physikalischer Prozesse für die Plumeentwicklung. Der Wasserdampfgehalt und die
Temperatur der umgebenden Atmosphäre haben einen wesentlich größeren Einfluß
als in kartesischen Koordinaten. Breiten sich Partikel einer punktförmigen Quel-
le in Zylinderkoordinaten aus, nehmen die Konzentrationen quadratisch mit dem
Abstand von der Quelle ab, wogegen sie beim Linienvulkan nur linear abnehmen.

Der Nachteil der Zylinderkoordinaten gegenüber kartesischen Koordinaten ist die
unterstellte extreme Symmetrie in der Horizontalen. So kann kein mittlerer Hori-
zontalwind im Modell betrachtet werden, der durch eine Neigung des Plumes zu
einer Verstärkung der Pa¡tikel-Gas Tlennung führt. Zusá"tzLich ist der Horizontal-
wind in der Lage, dynamische Instabilitäten im Plume zu verstärken, die die vertikale
Struktur des Plumes beeinflussen. Während in kartesischen Koordinaten also vulka-
nische Signale über- und der Einfluß der Umgebung unterschä,tzt werden, bewirkt
die Verwendung von Zylinderkoordinaten eine unrealistisch symmetrische horizonta-
ie Struktur. Eine wirklich realistische Beschreibung von Vulkaneruptionen ist daher
nur in einer dreidimensionalen Modellwelt möglich, zweidimensionale Simulationen
können immer nur Näherungen sein, die die Untersuchung einzelner Aspekte und
Einflußfaktoren erlauben.

Im folgenden wird das Referenzexperiment in Zylinderkoordinaten exemplarisch vor-
gestellt und mit dem entsprechenden Experiment als Linienvulkan in zweidimensio-
naien kartesischen Koordinaten verglichen.

Asche und Lapilli

Die Abbildungen 4.27 wd 4.28 zeigen die Ascheplumes in den beiden zweidimen-
sionalen Modellversionen 25 min nach Beginn der Eruption. Die Modellgeometrie
sowie der Antrieb des Vulkans sind in beiden Experimenten identisch und entspre-
chen denen in Tabelle 4.2 angegebenen. Zur besseren Vergleichbarkeit bezüglich der
Umgebungsbedingungen erfolgt auch beim Linienvulkan die Eruption in eine ruhen-
de Atmosphäre.

Der Einfluß der Modellversion auf das Simulationsergebnis ist so gravierend, daß die
sich entwickelnden Plumes kaum Gemeinsamkeiten aufweisen. Während der in den
Abbildungen da"rgestellte vertikale Modellausschnitt noch identisch gewählt ist, ist
dies für den horizontalen Modellausschnitt nicht sinnvoll: Die horizontale Ausdeh-
nung der sich entwickelnden Plumes unterscheidet sich um eine Größenordnung.
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Abbildung 4.272 Ascheplume in Zylinderkoordinaten: Dargestellt ist die Ver-
teilung der spezifischen Konzentration der Asche des Referenzexperimentes in Zy-
linderkoordinaten nach 25 min.
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Abbildung 4.282 Ascheplume beim Linienvulkan: Dargestellt ist die Vertei-
lung der spezifischen Konzentration der Asche des Referenzexperimentes ais Linien-
vulkan ohne Hintergrundwind nach 25 min.
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Abbildung 4.29: Vertikalverteilungen für Asche und Lapilli: Links darge-
stellt für das Referenzexperiment als Linienvulkan, rechts für das Experiment in
Zylinderkoordinaten, jeweils 25 min nach Beginn der Eruption. Wegen der verschie-
denen Modellversionen sind die Zahlenwerte nicht direkt vergleichbar.

In Zylinderkoordinaten erreicht der Ascheplume in 11km Höhe seine größte horizon-
tale Ausdehung, die einen Kreis von 9 km um den Krater umfaßt. Der Ascheplume
des Linienvulkans erstreckt sich in 17km Höhe, dem Tlopopausenniveau, bis in über
90 km Entfernung vom Krater.

Während in Zylinderkoordinaten die spezifischen Konzentrationen rasch mit zu-
nehmender Entfernung vom Krater abnehmen und in 6 km Entfernung maximal
20 glkg erreicht werden, findet man beim Linienvulkan selbst in über 60 km Entfer-
nung vom Krater noch Konzentrationen von über 75 glkg. Bei einer Plumehöhe von
rund 14km scha.fft es der Plume in Zylinderkoordinaten nicht, in die Stratosphäre
vorzudringen, wogegen der Linienvulkan eine Höhe von über 24km erreicht. Nach
25 min Eruptio4 befinden sich dort.mehr als-30.% der..im.Plume enthaltenen Asche in
der Stratosphäre. An dieser Stelle wird zudem durch Vergleich mit dem Ascheplume
in Abbildung 4.4 des vorherigen Abschnitts deutlich, daß das horizontale Windfeld
einen wesentlichen Einfluß auf die Plumehöhe und die Vertikalverteilung der Asche
hat, der in Abschnitt 4.5.2 diskutiert wird.

Die in Abbildung 4.29 gegenübergestellten Vertikalverteilungen der beiden Plumes
besitzen ein stark ausgeprägtes Maximum in der Schirmregion des Plumes. Das
Maximum des Linienvulkans befindet sich jedoch in einer um fast 5 km größeren
Höhe.

- 

Asche
---------- Lapilli
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Auffallend ist, daß sich bei Verwendung von Zylinderkoordinaten die Schirmregi-
on auf einen wesentlich schmaleren Höhenbereich konzentriert als bei Verwendung
kartesischer Koordinaten. Betrachtet man die vertikale Ausdehnung des Plumes an
der Steile, an der die Konzentrationen in der Vertikalverteilung auf die Hälfte des

Maximalwertes abgesunken sind, so ist die Schirmregion des Linienvulkans mit 7km
mehr als doppelt so hoch wie bei Verwendung von Zylinderkoordinaten. Gemein-
sam ist den Aschepiumes in beiden Modellversionen, daß die Sedimentation von
Aschepartikeln während der Eruptionsphase vernachlåissigbar ist.

Die gravierenden Unterschiede zwischen den Modellversionen werden verständlich,
ruenn man die Plumedynamik in Kraternähe näher analysiert. In den ersten Kilome-
tern über dem Krater ist der Öffn tngr*inkel des aufsteigenden Ascheplumes in bei-
den Modellversionen nahezu identisch. Der Durchmesser des aufsteigenden Plumes
erhöht sich von 300 m am Krater auf über 1300 m in 3 km Höhe über dem Krater. Im
Falle des Linienvulkans verteilt sich der Fluß des eruptierten Gemisches auf über die

vierfache Breite, in Zylinderkoordinaten auf die 18 fache Fläche. Als Folge sind nicht
nur die spezifischen Konzentrationen im Zentrum der Aufstiegszone in Zylinderkoor-
dinaten deutlich reduziert, sondern der Plume kühlt durch das stärkere Einmischen
von Umgebungsluft schneller ab. Da die turbulente Diffusion von Temperatur in den
instabil geschichteten Randbereichen der Aufstiegszone viermal so effektiv ist wie
die Partikeldiffusion, fåillt die effektive Auftriebskraft (vergleiche Kapitel 3.5.5 bzw.

3.5.7), die für den Plumeaufstieg verantwortlich ist, gegenüber dem Linienvulkan
mit zunehmender Höhe deutlich geringer aus. In Zylinderkoordinaten erreicht der
Plume daher eine geringere Höhe bei reduzierten Partikelkonzentrationen.

Die Vertikalverteilungen der Lapilli in Abbildung 4.29 unterscheiden sich in den
beiden Modellversionen noch gravierender als die der Asche. \Mährend sich beim
Linienvulkan die meisten Lapilli unterhalb der Schirmregion befinden und die maxi-
malen Konzentrationen in 5 km Höhe auftreten, werden in Zylinderkoordinaten die

höchsten Konzentrationen innerhalb der Schirmregion des Plumes erreicht. Trotz-
dem ist beim Linienvulkan die Deposition der Lapilli mit 3 % der bis zu diesem

Zeitpunkt eruptierten Lapilli deutlich geringer als bei Verwendung von Zylinder-
koordinaten, wo nach 25min über L6% der eruptierten Lapilli den Boden bereits
wieder erreicht haben.

Die Ursache hierfür liegt im zeitlichen Verlauf der Eruption bis zu diesem Zeitpunkt:
In der ersten Aufstiegsphase gelangen aufgrund des starken Überschießens des Plu-
mes - wie im vorherigen Abschnitt beschrieben - mehr Lapilli in die Schirmregion des

Plumes alS'in den 'SpäteÍeil Phasen dêf-Erùption. Diese Lapilli verlassen den Plume
relativ rasch durch Sedimentation und führen einige Zeit später zu einer verstärkten
Deposition von Lapilli. Im Falle des Linienvulkans steigen die Lapilli höher auf und
benötigen länger bis sie deponiert werden. Die erhöhten Lapillikonzentrationen un-
terhalb von 5 km Höhe stammen gerade aus dem Überschießen während der ersten
Eruptionsphase. Bei Verwendung von Zylinderkoordinaten ist diese Phase verstärk-
ter Deposition bereits erfolgt.
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Abbildung 4.30: Vertikalverteilungen für Hydrometeore: Links dargestellt
für das Referenzexperiment als Linienvulkan, rechts für das Experiment in Zylinder-
koordinaten, jeweils 25 min nach Beginn der Eruption.

Wasserdampf und Hydrometeore

Abbildung 4.30 zeigt die Vertikalverteilungen der Hydrometeore für die beiden Mo-
dellversionen 25min nach Beginn der Eruption. Da sich die Konzentrationen der
einzelnen Hydrometeore um Größenordnungen unterscheiden, erfolgt die Darstell-
lung auf einer logarithmischen Skala. Wie schon bei der Verteilung von Asche und
Lapilli wird der Wasserhaushalt des Plume beim Linienvulkan durch den Horizon-
talwind verändert. Auf Unterschiede wird in Abschnitt 4.5.2 eingegangen.

Der Anteil des Wasserdampfes an der gesamten Wasseranomalie macht in beiden
Experimenten rund 25% der gesamten Wasseranomalie aus. Der kondensierte Was-
serdampf liegt fast vollständig ais Eis vor, Graupel hat daran einen Anteil von L%
im Falle von Zylinderloordinatgn und von sogar nur 0,ITn beim Linienvulkan. Dieser
relative Unterschied beim Graupel ist auf die Temperaturabhängigkeit der Graupei-
bildung zurückzuführen. Während beim Linienvulkan der Eisplume seine maximalen
Konzentrationen in Tlopopausenniveau erreicht, treten in Zylinderkoordinaten die
maximalen Konzentrationen über 5 km tiefer bzw. bei 40'C höheren Temperaturen
auf.

Wolkenwasser tritt beim Linienvulkan in zwei Höhenbereichen auf: Unterhalb einer
Höhe von 3 km stammt es aus einer orographischen Wolke, die sich durch Aufglei-
ten relativ feuchter Luftmassen an beiden Flanken des Vulkans bildet, oberhalb von
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12 km Höhe wird Wolkenwasser durch Kondensation in der Aufstiegszone des Plumes
gebildet und kennzeichnet daher das Kondensationsniveau im Plume. In Zylinderko-
ordinaten entsteht keine orographische Wolke, da die bodennahen Luftströmungen
wesentlich geringer ausfallen. Das Kondensationsniveau liegt um 3,5 km unter dem
des Linienvulkans.

In beiden Experimenten werden nur sehr geringe Mengen Regenwasser gebildet, die
in Abbildung 4.30 nicht dargestellt sind: Beim Linienvulkan bildet es sich im Bereich
der orographischen Wolke, also außerhalb des Plumes. In Zylinderkoordinaten setzt
die Regenbildung unterhalb einer Höhe von 5 km durch schmelzenden Graupel ein,
der innerhalb des Plumes gebildet wurde.

Aus der gesamten Wasseranomalie lassen sich, wie im vorherigen Abschnitt geschil-
dert, die Entrainmentraten für Wasserdampf abschätzen. In Zylinderkoordinaten
stammt ein wesentlich größerer Teil des im Plume enthaltenen Wassers aus der um-
gebenden Atmosphäre. Während beim Linienvulkan nur 75 % Wasserdampf zusá,tz-

lich aus der Umgebung in den Plume gelangen, sind dies in Zylinderkoordinaten
3L0%.In Zylinderkoordinaten stammt also nur also nur ein Viertel des im Plume
für mikrophysikalische Prozesse zur Verfügung stehenden Wasserdampfes aus dem
Vulkan selbst, der meiste Wasserdampf gelangt durch Eintrainment in den Plume.
Dies entspricht der eingangs diskutierten Tatsache, daß in Zylinderkoordinaten die
Bedeutung der Umgebung relativ zur vulkanischen Quelle deutlich größer ist als bei
Verwendung kartesischer Koordinaten für den Linienvulkan.

Da in der Natur näherungsweise kreisförmige Krateröffnungen die Regel sind und das
Entrainment bei endlich ausgedehnten Spalteneruptionen für Entfernungen, die groß
sind gegenüber der Ltinge der Eruptionsspalte, dem einer punktförmigen Quelle ent-
spricht, liefert die Verwendung von Zylinderkoordinaten realistischere Abschätzun-
gen für Sensitivitätsstudien, bei denen Entrainment eine dominante Rolle spielt.

Im folgenden wird der Einfluß der zu Beginn dieses Kapitels beschriebenen Skalie-
rung des Vulkanantriebs auf da^s Simulationsergebnis in Zylinderkoordinaten unter-
sucht, bevor anschließend die Einflüsse der Mikrophysik und der Umgebung auf die
Plumeentwicklung analysiert werden.

4.3 Einfluß der.Modellauflösun-g

4.3.L Auswahl der Experimente

Der vulkanische Antrieb für das bislang diskutierte Referenzexperiment ist von rea-
iistischen Bedingungen abgeleitet. Um den Einfluß der Skalierung auf das Simulati-
onsergebnis und damit dessen Güte abzuschätzen, werden drei Experimente in un-
terschiedlichen räumlichen Auflösungen mit äquivalentem Antrieb und identischen
Umgebungsbedingungen und Topographie miteinander verglichen.
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Tabelle 4.3: Vulkanische Parameter der Experimente zur Abschätzung des Ein-
flusses der Modellauflösung. Die Bedeutung der einzelnen Größen findet sich im Text.

Die Umgebungsbedingungen entsprechen weiterhin den in Abbildung 4.1 dargestell-
ten tropischen Bedingungen. Die vulkanischen Parameter der Experimente sind in
Tabelle 4.3 angegeben. Da sich die Experimente vor allem durch die präeruptiv ange-
nommenen bzw. während der Eruption simulierten Entrainmentraten unterscheiden,
werden Zylinderkoordinaten verwendet. Das in Tabelle 4.3 beschriebene Experiment
ZYLI besitzt den bereits in Tabelle 4.2 angegebenen unskalierten Antrieb, das Ex-
periment ZREF entspricht dem Referenzexperiment.

Für das Experiment ZYLL wurde das gesamte Modellgebiet auf F":7,5x7,5 km2
beschråinkt, um eine Krateröffnung von d": 60 m im Durchmesser verwenden zu
können. Dies entspricht einem Gitterpunktabstand von 20 m im Zentrum des Mo-
dellgebiets. Das kleine Modellgebiet erlaubt zwar eine realitätsnahe Beschreibung
der Anfangsphase der Eruption, eine Simulation des mesoskaligen Plumes ist jedoch
nicht mþglich. Die hierzu erforderliche de-utliche.V,ergrößecung.des.Modellgebiets ist
ohne eine Vergrößerung des Gitterpunktabstandes im Modellzentrum nicht möglich,
ohne gleichzeitig die Zahl der Gitterpunkte zu erhöhen. Die Gesamtsimulationszeit
in ZYLL ist daher auf zwei Minuten beschränkt, der Plume hat den oberen Rand
des Modellgebiets erreicht.

Das Experiment ZYL2 wird mit einem Modellgebiet von horizontal 100 km und
vertikal 30 km durchgeführt. Bei einem Gitterpunktabstand von 50 m im Zentrum
des Modellgebiets bedeutet dies eine Vergrößerung der Querschnittsfläche der Kra-
teröffnung um einen Faktor 6,25. Die weitere Vergrößerung des Modellgebiets auf
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200x50km2 im Experiment ZREF bedeutet bei einem Gitterpunktabstand von
100m im Modellzentrum sogar eine um einen Faktor 25 vergröfJerte Querschnitts-
fläche gegenüber ZYLL.

Die Skalierung des Antriebes bei konstanten Impuls- und Massenflüssen für Partikel
und Wasserdampf führt dazu, daß in Experiment ZYL2 die Eruptionsgeschwindig-
keit und -temperatu, (r" und Q) noch annähernd denen in ZYLL entsprechen,
obwohl der Gasanteil qn,u am Gesamtgemisch deutlich erhöht ist. Dieser erhöhte
Gasanteil hat trotz der erhöhten gesamten Masseneruptionsrate }m"f 0t ein Reduk-
tion der Dichte p" und eine Erhöhung der Schallgeschwindigkeit c" für das Gemisch
zur Folge. Während inZYLL die Eruptionsgeschwindigkeit deutlich über der Schall-
geschwindigkeit im Gemisch liegt, ist dies fnr ZYL2 gerade umgekehrt.

Das Referenzexperiment ZREF unterscheidet sich bereits in Bezug auf Eruptionsge-
schwindigkeit und -temperatur deutlich von den anderen Experimenten. Wie bereits
in Abschnitt 4.L diskutiert, ist der Gasanteil auf fast 50 % Gewichtsprozent angestie-
gen. Das Gemisch besitzt eine Dichte unter der der Atmosphäre in Kraternåihe, der
Wasserdampfanteil am Gas Qu,uf Qs," ist nur noch doppelt so groß wie in der Umge-
bung des Kraters, die Schallgeschwindigkeit liegt deutlich über der der Atmosphäre.

Im folgenden wird zunächst die Anfangsphase der Eruption in allen drei Experimen-
ten analysiert, bevor die weitere Plumeentwicklung in den Experimenten ZYL2 und
ZREF verglichen wird.

4.3,2 Die Anfangsphase der Eruption

Die Abbildungen 4.31 bis 4.33 zeigen die räumlichen Verteilungen der spezifischen
Aschekonzentrationen 110 Sekunden nach Beginn der Eruption. Der in den Abbil-
dungen gezeigte Modellausschnitt entspricht vertikal dem Modellgebiet von ZYLI.
Horizontal umfaßt der Modellausschnitt jeweils nur einen kleinen Ausschnitt der
verwendeten Modellgebiete. Zu diesem Zeitpunkt hat der Ascheplume des Experi-
ments ZYLL in Abbildung 4.31 mit nahezu 9 km Höhe den oberen Modellrand fast
erreicht.

Man erkennt durch den Vergleich der Abbildungen 4.31 bis 4.33, daß die Vergröbe-
rung der Modellauflösung zu einer Abschwächung von Strukturen im Plume führt:
Im zentralen Bereich des Plumes sind die maximalen spezifischen Konzentrationen
reduziert. Der Plume ist auch in größeren Höhen über dem Krater deutlich breiter.
Die reduzièrte Ausbtuchsgesihwindigkeìt führt zu einer Reduktion der Plumehöhen.
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Abbildung 4.3L: Ascheplume von ZYLL nach L1-0s: Dargestellt ist die Ver-
teiiung der spezifischen Konzentration der Asche des Experimentes ZYLL. Die Kra-
teröffnung besitzt einen Durchmesser von 60 m.

Abbildung 4.32: Ascheplume von ZYLT nach 1L0 s: Dargestellt ist die Ver-
teilung der spezifischen Konzentration der Asche des Experimentes ZyL2. Die Kra-
teröffnung besitzt einen Durchmesser von 150 m.
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Abbildung 4.33: Ascheplume von ZR,EF nach 110 s: Dargestellt ist die Ver-
teilung der spezifischen Konzentration der Asche des Experimentes ZREF. Die Kra-
teröffnung besitzt einen Durchmesser von 300 m.

Die Vertikalverteilungen von Asche und Wasserdampf sind in Abbildung 4.34 dar-
gestellt. Da zu diesem frühen Zeitpunkt der Eruption in keinem Experiment eine
Kondensation von Wasserdampf erfolgt ist, ist die \Masserdampfanomalie identisch
mit der Gesamtwasserbilanz.

Gegenüber dem realitätsnahen Experiment werden um 800 m bzw. 1700 m geringere
Plumehöhen erreicht. Die batlistischen Plumehöhenl unterscheiden sich verglichen
mit ZYLL dagegen um 1025 m bzw. 2240m. Der tatsächlich simulierte Unterschied in
den Plumehöhen ist jedoch nur um etwa 25 % geringer, so daß die ersten Minuten der
simulierten Eruptionen durch die Jetphase - d.h. den Verbrauch des Anfangsimpulses
- dominiert werden. Die durch die Skalierung bewirkte Verdünnung des eruptierten
Gemisches führt also nur teilweise zu einem Ausgleich der verringerten Ausbruchs-
geschwindigkeiten durch zusätzliche Auftriebskråifte.

Die im Plume enthaltene Aschemasse ist in allen Experimenten identisch und ent-
spricht der bis zu diesem Zeitpunkt eruptierten Asche. Die Höhe der maximalen
Aschekonzentration befindet sich in allen Experimenten etwa einen Kilometer un-
terhalb der maximalen Plumehöhe. Die maximale Aschekonzentration nimmt mit
gröberer Auflösung zu. Die vertikale Ausdehnung der oberen Plumeregion nimmt
dagegen mit gröberer Auflösung ab, so daß sich in jedem Experiment etwa die glei
che Masse im oberen, pilzförmigen Plumebereich befindet. TroLz gröberer Auflösung
sind die vertikalen Strukturen im oberen Plumebereich also kleinskaliger.

lGemeint ist die Höhe, die nur durch den Verbrauch des Anfangsimpluses erreicht würde.
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Abbildung 4.34: Vertikalverteilungen für Asche und 'Wasserdampf nach
l-10 s: Dargestellt ist die Masse der Asche bzw. des Wasserdampfes pro Höhenmeter
in 103kg/- für drei unterschiedliche Modellauflösungen.

Die negative Waserdampfanomalie im unteren Teil der Plumes in Abbildung 4.34

ist Folge der Abwärtsbewegung relativ trockener Luftmassen aus größerer Höhe im
Bereich der Plumeränder. Die Verstärkung dieser negativen Anomalie bei gröbe-
rer Auflösung spiegelt die Tatsache wider, daß die bei der Skalierung notwendige
Verdünnung des Gemisches durch trockenes Gas erfolgte und mehr Umgebungsluft
verdrängt wird.

Das Wasserdampfentrainment läst sich aus der Wasserdampfanomalie, wie im vori-
gen Abschnitt angegeben wurde, berechnen. Der Wasserdampfplume im unskalier-
ten Experiment enthält demnach nach 110 s Eruption etwa 50 % mehr Wasserdampf
durch Entrainment von Umgebungsluft, als vom Vulkan emittiert wurde, vvogegen

es in ZYL2 bereits über 75 % wd in ZREF sogar mehr als 90 % sind. Dies bedeutet,
daß das Wasserdampfentrainment bereits in dieser frühen Phase der Eruption in den
gröber auflösenden Modellsimulationen deutlich überschätzt wird. Dadurch steht im
weiteren Verlauf der Simulationen in den Experimenten mit skaliertem Antrieb mehr
Wasserdampf für Kondensationsprozesse zur Verfügung als im realitätsnahen Expe-
riment ZYLL.

Die Höhe des Wasserdampfplumes, die Höhe der maximalen Wasserdampfanomalie
ebenso wie die vertikale Ausdehnung des oberen Bereichs des Wasserdampfplumes
entsprechen in allen Experimenten denen des jeweiligen Ascheplumes. In den ersten
Minuten der Eruption ist die Partikel - Gas Trennung daher vernachlässigbar.
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Abbildung 4.35: Vergleich der Plumehöhen: Dargestellt sind neben den Höhen
der Ascheplumes für die Experimente ZYL2 und ZREF die Höhen maximaler Asche-
konzentration in den zugehörigen Vertikalverteilungen.

4.3,3 Die Plumeentwicklung während der Eruptionsphase

Die Abbildungen 4.36 und 4.37 zeigen die Ascheplumes der Experimente ZYL2 wd
ZREF 25 min nach Beginn der Eruption. Gegenüber der Anfangsphase der Eruption
sind die relativen Unterschiede zwischen den simulierten Plumes deutlich reduziert.
Obwohl der Plume im gröber aufgelösten Experiment wie schon in der Anfangspha-
se insgesamt etwas niedriger ist, zeigen die Schirmregionen in beiden Experimenten
eine gute Übereinstimmung: Nicht nur die horizontalen und vertikalen Strukturen
entsprechen einander, sondern auch die absoluten Werte der spezifischen Konzen-
trationen stimmen weitgehend überein. Während die kleinräumigen Strukturen in
Kraternähe durch ZREF im Vergleich nt ZYLT nicht erfaßt werden können, so sind
die gröberen räumlichen Strukturen in den kraterfernen Gebieten auch durch das

gröbere Gitter in ZREF darstellbar. Eine annähernde Übereinstimmung in diesem
Gebiet läßt sich durch die verwendete Skalierung des Antriebes erzielen.

Die Plumehöhen während der Eruptionsphase sind in Abbildung 4.35 dargestellt.
Der Haupteinfluß der gröberen Modellauflösung in ZREF besteht in einer um gut 5 %

reduzierten Plumehöhe gegenüber ZYL2. Absolut gesehen bedeutet dies, daß der
Unterschied in den Plumehöhen gegenüber der Anfangsphase im Laufe der Erup-
tion leicht reduziert wird. Neben den Plumehöhen sind die Höhen der maximalen
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Abbildung 4.36: Ascheplume von ZYLT nach 25 min. Abgebildet ist die Ver-
teilung der spezifischen Konzentration der Asche.

Abbildung 4.372 Ascheplume von ZREF nach 25 min. Abgebildet ist die
Verteilung der spezifischen Konzentration der Asche.
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Abbildung 4.38: Vertikalverteilungen für Ïtrydrometeore: Dargestellt ist die
Masse der Wasserdampfanomalie pro Höhenmeter 25 min nach Beginn der Eruption:
Links für das Experiment ZYL2, rechts für ZREF.

Konzentrationen in den Vertikalverteilungen abgebildet. Bis auf einen nahezu kon-
stanten Höhenunterschied ist der zeitliche Verlauf der Plumehöhen in beiden Expe-
rimenten identisch. Die Höhen maximaler Konzentration weisen dabei eine geringere
Abweichung voneinander auf als die Plumehöhen. Das Überschießen des Plumes zu
Beginn der Eruption ist besonders gut im Höhenverlauf der maximalen Konzen-
tration zu erkennen. Während die Plumehöhe sich geringfügig unterhalb der Ma-
ximalhöhe einpendelt, sinkt die Höhe maximaler Konzentration um fast 3 km und
damit um über 20% ur'tter die Maximalhöhe.

Abbildung 4.38 zeigt die Vertikalverteilungen der Hydrometeore in beiden Experi-
menten 25 min nach Beginn der Eruption. Regenwasser wird durch schmelzenden
Graupel zum gewählten Zeitpunkt in so geringen Mengen gebildet, daß er in der
Abbildung 4.38 nicht dargestellt ist.

Das gebildete Wolkenwasser ma¡kiert die Lage des Kondensationsniveaus innerhalb
der Aufstiegszone des Plumes. Seine Höhe liegt im gröber aufgelösten Experiment
etwa 500 m niedriger. Die Ursache hierfür liegt nicht im erhöhten Wasserdampfger
halt des Plumes in ZREF, sondern in den niedrigeren Temperaturen der insgesamt
breiteren Aufstiegszone, in der eine Sättigung früher erreicht wird als inZYL2. Denn
obwohl in ZREF wie schon in der Anfangsphase der Eruption der Vertikaltransport
von Wasserdampf insgesamt überschätzt wird, sind die Wasserdampfkonzentrationen
im zentralen Bereich der Aufstiegszone geringer als in ZYL2, wie Abbildung 4.39 zu
entnehmen ist.
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Abbildung 4.39: Horizontalverteilungen der gesamten'Wasseranomalie:
Dargestellt sind die Masse der Wasseranomalie in einer vertikalen Säule für die
Experimente ZYL2 und ZREF, 25 min nach Beginn der Eruption.

Aus der gesamten Wasseranomalie ergibt sich, daß im Plume von ZREF fast 20%
mehr Wasser enthalten ist als in ZYL2. Als Folge sind die mikrophysikalischen Pro-
zesse intensiviert, wie an den höheren Konzentrationen in den Vertikalverteilungen
für Eis und Graupel für ZREF in Abbildung 4.38 zu erkennen ist. Die Fleisetzung
latenter Wärme wird überschätzt und damit der Einfluß der Umgebung auf die
Plumeentwicklung. Vergleicht man jedoch die Gesamtbudgets thermischer Energie,
gebildet aus der Summe der freigesetzten Wärmen durch die Eruption und mikro-
physikalische Umwandlungen, beträgt der Unterschied zwischen den Experimenten
lediglich 1,5%. Dies liegt daran, daß von dem zusätzlich im Plume von ZREF ent-
haltenen Wasserdamf weniger als zwei Drittel kondensieren und die durch mikro-
physikalische Prozesse freigesetzte Wëirme lediglich L3% der durch die Eruption
freigesetzten thermischen Energie ausmacht. Die Unterschiede in der Gasdichte auf-
grund der unterschiedlichen Wasserdampfgehalte haben wegen der niedrigen Tem-
peraturen in pen Schliryggioqen,{el,Plumgg n-ur einen. qeþ geringen Einfluß auf die

Plumedynamik.

Die Wirkung dieser zusätzlich in ZREF freigesetzten Wárme auf die Plumeentwick-
lung wird weiterhin durch die Tatsache abgeschwächt, daß sich dieser Energiegewinn
räumlich auf den gesamten Plumebereich außerhalb der eigentlichen Aufstiegszone
verteilt, wie aus der Horizontalverteilung der Gesamtwasseranomalien in Abbildung
4.39 at erkennen. Der absolute Höhenunterschied zwischen den Experimenten aus

der Anfangsphase der Eruption wird durch den überschätzten Wasserdampftrans-
port nur geringfügig reduziert.
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Die Skalierung des Vulkanantriebes auf eine gröbere Modellauflösung führt also bei
der Entwicklung des mesoskaligen Plumes zu leicht reduzierten Plumehöhen. Das
Wasserdampfentrainment wird zwar überschätzt, seine zusätzliche \Mirkung auf die
Plumeentwicklung ist jedoch gering. Tendenziell gewinnt die Umgebung durch ei-
ne gröbere Auflösung einen stärkeren Einfluß auf die Plumedynamik. Die für das
Referenzexperiment in Abschnitt 4.2 vorgenommene Skalierung des Antriebs ist ge-
rechtfertigt, wenn man arì der zeitlichen Entwicklung und den Eigenschaften der
Schirmregion bzw. des mesoskaligen Plumes interessiert ist.

Problematisch ist eine solche Skalierung, wenn Prozesse untersucht werden sollen,
die stark durch die Dynamik in der Nåihe des Kraters oder der Aufstiegszone beein-
flußt sind. Dies kann z.B. der Fall sein, rryenn chemische Prozesse in der Aufstiegszone
untersucht werden sollen. Sie werden nicht durch die mittlere Temperatur sondern
durch die Maximalwerte der Temperatur bestimmt, die in unskalierten Simulationen
deutlich höher sind als in der skalierten Version. Unrealistische Ergebnisse sind au-
ßerdem zu erwarten, wenn das eruptierte Gemisch aufgrund seiner hohen mittleren
Dichte keinen aufsteigenden Plume bildet, sondern kollabiert. Das Gemisch ist in
solchen Fällen nicht in der Lage, vor dem Kollabieren soviel Umgebungsluft durch
Entrainment aufzunehmen, wie es durch die Skalierung angenommen wird.

4.4 Einfluß mikrophysikalischer Prozesse

Die mit mikrophysikalischen Prozessen verbundenen Phasenübergänge führen zt ei-
ner Freisetzung oder einem Verbrauch thermischer Energie. Die Kondensation oder
Deposition von Wasserdampf führt zu einer lokalen Temperaturerhöhung der Atmo-
sphäre. Einen echten Energiegewinn erfåfürt die Atmosphäre nur, wenn der konden-
sierte Wasserdampf die Atmosphäre als Niederschlag verläßt. Jedoch beeinflußt auch
der zeitliche Unterschied zwischen Kondensation und Evaporation Umlagerungspro-
zesse innerhalb der Atmosphäre.

Ziel dieses Abschnitts ist es, den Einfluß der Mikrophysik auf die Plumeentwicklung
zu quantifizieren und seine Bedeutung abntschatzen. Da in diesem Zusammenhang
das Entrainment von Wasserdampf eine zentrale Rolle spielt, werden im folgenden
vier Experimente in Zylinderkoordinaten mit den atmosphäirischen Bedingungen und
Antrieb des Referenzexperiments (vergleiche TabelIe 4.2bzw. 4.3) diskutiert.

Ausgehend'vom Referenzexperimenf ZREF'mit"der"vollen'Mikrophysik wird das glei-
che Experiment ohne Berücksichtigung mikrophysikalischer Effekte durchgeführt,
bei dem der Wasserdampf in der Gasphase verbleibt. Aus dem Experiment un-
ter Vernachlässigung der Eisphase läßt sich deren Bedeutung für die Mikrophysik
und Plumeentwicklung ableiten. Dadurch wird die Abschätzung des maximalen Ef-
fekts einer Gefrierpunktserniedrigung z.B. durch Einlösen von vulkanischen Gasen
möglich. Um den Einfluß von vulkanischer und atmosphärischer Wasserdampfquelle
durch Entrainment voneinander abzugrenzen, wird ein Experiment mit trockener
vulkanischer Quelle in die Betrachtung einbezogen.
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Abbildung 4.4O: Vertikalverteilungen zum Einfluß mikrophysikalischer
Prozesse: Rechts ist die Masse der Asche pro Höhenmeter 25 min nach Beginn
der Eruption dargestellt, links die zugehörigen Wasseranomalien.

Abbildung 4.40 zeigt die Vertikalverteilungen für Asche und Wasseranomalie - die

Summe aus Hydrometeoren und Wasserdampfanomalie - in den verschiedenen Ex-
perimenten 25 min nach Beginn der Eruption. Durch die Wirkung der Mikrophysik
steigen Asche- und Wasserdampfplume im Mittel um 1500 m, bzw. 13 % hOher auf.
Die manimalen Konzentrationen in den Vertikalverteilungen der Ascheplumes gehen

als Folge mikrophysikalischer Prozesse um 15 % zuruck. Die Schirmregion des Asche-
plumes verteilt sich über einen größeren Höhenbereich, wogegen die Gesamtmasse
der insgesamt im Plume enthaltenen Asche konstant bleibt.

Die Horizontalverteilung der Asche wird durch den Einfluß der Mikrophysik kaum
verändert, wie Abbildung 4.4L zeigt.In der Aufstiegszone über dem Krater ergeben
sich praktisch keine Unterschiede, in der sich horizontal ausbreitenden Schirmregion
ergeben sich Abweichungen im Bereich einiger Prozent mit wechselndem Vorzei-
chen. Die horizontale Gep.alnJagsdehnung dçs Plumçs.,ni¡nmt durch den Einfluß der
Mikrophysik nur geringfügig zu.

Im Gegensatz zu den Ascheplumes nehmen die maximalen Konzentrationen in den

Vertikalverteilungen der Wasserplumes durch den Einfluß der Mikrophysik weniger
deutlich ab. Das Entrainment von Wasserdampf in den Plume wird durch die Mikro-
physik geringfügig verstärkt. Berechnet man die Entrainmentraten für Wasserdampf,
wie in den vorherigen Abschnitten beschrieben, so ergibt sich durch den Einfluß der

Mikrophysik eine um 5% höhere Entrainmentrate. Während der aus der Umgebung
eingemischte Wasserdampf ohne den Einfluß der Mikrophysik 295% der vulkani-

volle Mikrophysik
ohne Mikrophysik
Mikrophysik ohne Eisphase
mit trockener Quelle
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Abbildung 4.412 Horizontalverteilungen für Asche: Dargestellt ist die Masse

Asche in einer vertikalen Säule mit und ohne Berücksichtigung mikrophsyikalischer
Prozesse 25 min nach Beginn der Eruption.

schen Quelle ausmacht, erhöht sich dieser Wert auf 3L0%, wenn mikrophysikalische
Prozesse wirksam sind.

Bei Vernachlåissigung der vulkanischen Wasserdampfquelle ergibt sich ein um 300 m
bis 400 m niedrigerer Ascheplume, der sich damit nicht wesentlich vom Ascheplume

mit vulkanischer Quelle unterscheidet. Läßt ma.n dagegen den Vulkan in eine trockene
Atmosphäre eruptieren (in den Abbildungen nicht dargestellt), so erhält man nahezu

den Ascheplume des Experiments ohne Mikrophysik. Bei Vernachlässigung von Was-

serdampfentrainment in den Plume haben mikrophysikalische Prozesse daher keinen

Einfluß auf die Plumeentwicklung. Der vom Vulkan emittierte Wasserdampf reicht
nicht aus, Kondensationsprozesse in nennenswertem Umfang auszulösen. In einer

trockenen Umgebung kann der vom Vulkan emittierte Wasserdampf jedoch wichtig
sein, um den für die Übersättigung erforderlichen \Masserdampf zur Verfügung zu

stellen

Die Eisphase besitzt keinen signifikanten Einfluß auf die Entwicklung des Asche-

plumes. Wie Abbildung 4.40 verdeutlicht, ist bei Vernachlässigung der Eisphase die

geringfügig reduzierte Plumehöhe klein im Vergleich zu den sonstigen dynamischen
Schwankungen der Plumehöhe während der Eruptionsphase, die bereits in den vor-
herigen Abschnitten diskutiert wurden. Die durch die Eruption hervorgerufene Was-

seranomalie ist über einen größeren Höhenbereich verteilt: Ist die Wasseranomalie

bei voller Mikrophysik nach 25 min überwiegend auf die Schirmregion konzentriert,
so findet sich dort bei Vernachlässigung der Eisphase wesentlich weniger Wasser.

volle Mikrophysik
ohne Mikrophsyik
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Abbildung 4.422 Vertikalverteilungen für Hydrometeore. Dargestellt ist die
Masse an Wolkenwasser, Wolkeneis und Graupel pro Höhenmeter 25 min nach Be-
ginn der Eruption: Links mit, rechts ohne Berücksichtigung von Eisbildungprozessen.

Die Vertikalverteilungen der Hydrometeore in Abbildung 4.42 verdeutlichen das un-
terschiedliche Verhalten in beiden Experimenten. Das Kondensationsniveau befindet
sich in beiden Experimenten in knapp 9 km Höhe. Hier wird zunächst Wolkenryas-
ser gebildet, das anschließend rasch gefriert. Die Deposition von Wasserdampf auf
Eiskristallen verhindert die weitere Bildung von Wolkenwasser. Die Graupelbildung
in der Schirmregion des Plumes erfolgt aufgrund von Temperaturen unter -35 "C
sehr langsam, 99 % des kondensierten Wasserdampfes verbleiben als Eiskristalle im
Plume.

Bei Vernachlåissigung der Eisphase kommt es zu einer Anreicherung von \Molkenwas-
ser in der Schirmregion, so daß eine effektive Regenbildung den kondensierten Was-
serdampf aus der Schirmregion entfernt. Nach 25 min befinden sich nur noch 50 % des

kondensierten"Wassørdarnpfes..als -Wolkenwasser*.im P"lurne'' Ðer'nach Verlassen der
Schirmregion teilweise wieder verdunstende Regen führt zu einer Abkühlung und
\Masserdampfanreicherung in tieferliegenden Atmosphärenschichten. Nach 25 min
sind bereits 20% des kondensierten Wasserdampfes wieder verdunstet. In der Gas-
phase befindet sich daher 50 % mehr Wasserdampf als bei der Einbeziehung der
Eisphase. Das Reentrainment dieser abgekühlten, mit Wasserdampf angereicherten
Luftmassen hat als Nettoeffekt keinen Einfluß auf die Plumedynamik: Die zuvor
erfolgte Abkühlung wird gerade durch die Kondensation des zusätzlichen Wasser-
dampfes wieder ausgeglichen.
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Obwohl die Eisphase also für die Energetik des Plumes unwichtig ist, kann sie den-
noch durch die Wechselwirkung von Hydrometeoren und Aschepartikel einen hier
nicht berücksichtigten Einfluß auf die Entwicklung des Ascheplumes haben: Was-
serdampf kann nicht nur auf Silikatpartikeln kondensieren, sondern auch durch die
Bildung eines Wasserfilms die Koagulation und beschleunigte Sedimentation der Par-
tikel bewirken. Gefriert das kondensierte Wasser jedoch, ist diese Koagulation unter-
drückt. Da Gefrierpunktserniedrigungen bislang vernachlässigt wurden, die im Ex-
tremfall das Auftreten der Eisphase verhindern können (Thibert und Dominé,L997),
ist die Eisphase in der verwendeten Mikrophsyik überschätzt. Die tatsächliche Ver-
teilung des kondensierten Wassers wird daher zwischen den in Abbildung 4.42 ge-

zeigten Extremen liegen.

Mikrophysikalische Prozesse haben über die Freisetzung latenter Wärme einen si-
gnifikanten Einfluß auf die Plumeentwicklung. Der dadurch hervorgerufene Höhen-
gewinn liegt im Referenzexperiment in der gleichen Größenordnung wie das in den
vorherigen Abschnitten beschriebene Überschießen zu Beginn der Eruption oder das

dynamische Schwingen des Plumes wãihrend der Eruption. Die Eisphase ist unbedeu-
tend für die Energetik des Plumes, jedoch ein entscheidender Einflußfaktor bei der
Beschreibung der Auswaschprozesse von Silikatpartikeln und vulkanischen Gasen in
einer vollständigeren mikrophysikalischen Beschreibung.

Da der entrainte Wasserdampf ausschlaggebend für die Intensität mikrophysikali-
scher Prozesse ist, håingt die Wirkung der Mikrophysik auf die Plumedyamik ent-
scheidend von den atmosphärischen Bedingungen wie Temperatur, Feuchte und
Wind ab, deren Einfluß Gegenstand des nächsten Abschnittes ist.

4.5 Einfluß atmosphärischer Bedingungen

Durch Entrainment werden große Mengen Umgebungsluft in den Plume eingemischt.
Die Plumeentwicklung wird dabei nicht nur durch die bei der Kondensation bzw.
Deposition von entraintem Wasserdampf freigesetzte latente Wärme beeinflußt, son-
dern auch durch die thermische Energie der eingemischten Luftmassen. In Abhängig-
keit der Temperatur der umgebenden Luft wird dem Pfume unterschiedlich viel
Eneigie zugeführi, die zuôammen mit âei SCfrichtung dei Àt-orphäre zu einer unter-
schiedlichen Plumeentwicklung führt. Ein horizontales Windfeld führt zu einer Plu-
meneigung mit Auswirkungen auf das Sedimentationsverhalten der Partikel und die
Plumedynamik.

Die nachfolgenden Untersuchungen werden mit Ausnahme der Experimente mit
mittlerem horizontalen Windfeld in Zylinderkoordinaten durchgeführt. Der vulkani-
sche Antrieb und die Bodentopographie sind in allen Experimenten dieses Abschnit-
tes mit denen des Referenzexperimentes identisch.
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Abbildun g 4.43: Meteorologische Randbedingungen für mittlere Breiten:
Neben den Vertikalprofilen von Temperatur (T) und relativer Feuchte (RH) für
das Referenzexperiment sind Profile, die mittlere Breiten in Sommer und Winter
repräsentieren (McClatchey et al., L972), für die unteren 25km der insgesamt 50km
hohen Modellatmosphäre gezeigt.

4.6.L Einfluß von Temperatur- und Feuchteprofil

In diesem Abschnitt werden vier Experimente, die sich durch unterschiedliche Profile
für Temperatur und Feuchte voneinander unterscheiden, mit dem Referenzexperi-
ment verglichen. Ziel ist es, den Einfluß mittlerer meteorologischer Bedingungen und
der aktuellen Wettersituation auf das Simulationsergebnis abzuschätzen.

Die ersten beiden Experimente beschreiben eine Vulkaneruption in mittleren Brei-
ten. Ihre Temperatur- und Feuchteprofile in Abbildung 4.43 sind wie das tropische
Profil des Referenzexperimentes ZREF McClatchey et aI. (L972) entnommen und
repräsentieren mittlere Breiten im Sommer (MIDSUM) bzw. Winter (MIDWIN).
Der Hauptunterqchied zwischgn {e4 Prgfilep ZRÞE gpd MIDSUM bçsteht in einer
um 4 km niedrigeren Tropopause bei einem vor allem in der Höhe des Kraters re-
duzierten Feuchtegehalt der Atmosphäre. Gegenüber MIDSUM sind bei MIDWIN
die Temperaturen und damit der absolute Feuchtegehalt der Atmosphäre deutlich
reduziert bei noch einmal niedrigerer Tropopause.

Zwei weitere Experimente sind Variationen der tropischen Bedingungén des Refe-
renzexperiments, die durch Unterschiede in der aktuellen Wettersituation hervorge-
rufen werden können. Ihre Temperatur-und Feuchteprofile sind in Abbildung 4.44
dargestellt. Das Experiment TROPH unterscheidet sich von den Bedingungen ZREF
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Abbildung 4.44t Meteorologische Randbedingungen für tropische Bedin-
gungen: Neben den Vertikalprofilen von Temperatur (T) und relativer Feuchte (RH)
für das Referenzexperiment sind Profile für eine wärmere und feuchtere tropische
Wettersituation gezeigt.

nur durch eine Erwärmung der unteren Tfoposphäre, die so gewifült ist, daß in
Kraternähe eine um 10'C erhöhte Temperatur herrscht. Eine solche Temperatur-
erhöhung kann bereits durch einen Tagesgang in der Temperatur hervorgerufen wer-
den. Die Temperatur der höheren Luftschichten ist so bestimmt, dd eine stabile
Schichtung der Atmosphäre erhalten bleibt. Oberhalb einer Höhe von 11km stim-
men die Temperaturprofile von ZREF und TROPH wieder vollståindig überein. Die
relative Feuchte von TROPH ist so reduziert, daß die spezifischen Feuchten in beiden
Experimenten identisch sind.

Das Experiment TROPF besitzt das gleiche Temperaturprofil wie TROPH und un-
terscheidet sich von ihm durch eine deutlich erhöhte relative Feuchte, die etwas

mehr als eine Verdoppelung des Wasserdampfgehalts in Kraternåihe bedeutet. Die
feucht - vrarmsn Bediuguugen.yon.IR0PF. sind eher typisch,.für,tropische Vulkane in
geringer Höhe über dem Meeresspiegel. Aus Gründen der besseren Vergleichbarkeit
zwischen den Experimenten wird die Topographie jedoch nicht verändert.

Die Vertikalverteilungen von Asche und Wasseranomalie 25 min nach Beginn der
Eruption in Abbildung 4.45 zeigen für die Experimente, deren Umgebungsbedin-
gungen für mittlere Breiten typisch sind, daß der mittlere meteorologische Zustand
der Atmosphäre einen signifikanten Einfluß auf die Plumeentwicklung hat. Bereits
unter den für mittlere Breiten im Sommer typischen Bedingungen vermag der Plu-
me nur bis zu einer Höhe, die sich gut 1000 m unter der des Referenzexperimentes
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Abbildung 4.45: Vertikalverteilungen in mittleren Breiten: Rechts ist die
Masse der Asche pro Höhenmeter 25 min nach Beginn der Eruption dargestellt, links
die zugehörigen Wasseranomalien.

befindet aufzusteigen. Der Plume von MIDSUM wird gerade durch die Tlopopau-
se in 13 km Höhe gestoppt. Lediglich geringe Mengen Wolkeneis und Wasserdampf
erreichen die Stratosphäre, die zusammen etwas über ein Prozent des insgesamt im
Plume enthaltenen Wassers ausmachen.

Noch deutlicher ist dieser Effekt für die Winterbedingungen MIDWIN: Zwar ist die
Piumehöhe noch einmal um bis zu 1000 m reduziert, dennoch sind nach 25 min Erup-
tion nahezu ein Drittel der eruptierten Aschepartikel bis in die untere Stratosphäre
gelangt, die bereits in 10 km Höhe beginnt. Vom im Plume enthaltenen Wasserdampf
erreicht sogar mehr als die Hälfte die Stratosphäre. Dieses Wasser besteht zu über
90 % aus Eiskristallen, der Rest befindet sich fast vollständig in der Gasphase.

Wegen des im Mittel geringeren Feuchtegehalts der Atmosphäre in mittleren Brei-
ten ist das Wasqerdampfentr.arnment. und damit die \Mirkung ,mikrophysikalischer
Prozesse weniger ausgeprägt. Während im Referenzexperiment noch dreimal soviel
Wasserdampf aus der Umgebung stammt wie aus der vulkanischen Quelle, so re-
duziert sich dieser Betrag auf das zweifache in MIDSUM. In MIDWIN wird sogar
mehr Wasserdampf vom Vulkan emittiert als durch Einmischen von Umgebungsluft
in den Plume gelangt. Im Winter der mittleren Breiten sind daher mikrophysikali-
sche Prozesse für die Plumedynamik von untergeordneter Bedeutung.

Eruptionen, die in den Tlopen troposphärische und somit lediglich lokale Auswir-
kungen haben, können in mittleren Breiten - saisonal unterschiedlich - effektive
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Abbildun g 4. 46: Vert ikalverteilung ert z:ut Var iat ion tropischer B edingun-
gen: Rechts ist die Masse der Asche pro Höhenmeter 25 min nach Beginn der Erup-
tion dargestellt, links die zugehörigen Wasseranomalien.

stratosphärische Quellen von Wasser und vulkanischen Gasen sein, die globale Kli-
mawirksamkeit entfalten können. Dieses Ergebnis ist allerdings zunächst nur für die
mittleren meteorologischen Zustände gültig. Die spezielle Wettersituation z,;rtm Zeit-
punkt der Eruption hat einen zusätzlichen Einfluß auf die Dynamik. Dieser Effekt
wird im folgenden anhand unterschiedlicher tropischer Profile diskutiert.

In Abbildung 4.46 sind die Vertikalverteilungen für Asche und Wasseranomaiie der

Experimente TROPH und TROPF denen des Referenzexperiments gegenüberge-

stellt. Sowohl die Temperaturerhöhung als auch die Erhöhung des Feuchtegehalts in
der unteren bis mittleren Ttoposphäre haben eine deutliche Erhöhung der entste-
henden Plumes zur Folge.

Bereits die erhöhte Temperatur in TROPH führt zu etwa 2300 m höheren Plu-
mehöhen:'Damit'erreicht-der"Wasserplume'bereits das Thopopausenniveau in 17km
Höhe. Der Ascheplume endet 500 m darunter. Das analog zu den vorherigen Ab-
schnitten berechnete Wasserdampfentrainment liegt in TROPH \{¡egen der größeren

Plumehöhen etwa 10 % über dem des Referenzexperiments, obwohl der Feuchtege-
halt der Atmosphäre in beiden Experimenten identisch ist. Da die Temperaturen
der umgebenden Atmosphäre in Tlopopausennähe am niedrigsten sind, kondensiert
hier in TROPH zusätzlich ein größerer Teil des ursprünglich im Plume enthaltenen
Wasserdampfes als im Referenzexperiment. \Mährend im Referenzexperiment nach
25 min etwa 75 % des im Plume enthaltenen Wassers in kondensierter Form vor-
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liegen, sind dies in TROPH fast 90 %. Dadurch ist die \Mirkung mikrophysikalischer
Prozesse über die Freisetzung latenter Wärme verståirkt.

Verglichen mit der bei der Eruption freigesetzten thermischen Energie ist der Un-
terschied zwischen den beiden Experimenten jedoch gering: Während im Referenz-
experiment der Gehalt an thermischer Energie im Plume nach 25 min durch Freiset-
zung latenter Wärme um gut 13 % erhöht ist, beträgt diese Erhöhung für TROPH
etwa 17 %. Die Plumehöhenzunahme aufgrund mikrophysikalischer Prozesse liegt
nur 300m bzw. 20% über der im Referenzexperiment (vergleiche Abschnitt 4.4),
wie eine entsprechende Simulation von TROPH ohne den Einfluß mikrophysikali-
scher Prozesse ergibt. Der Unterschied in den Plumehöhen von TROPH und dem
Referenzexperiment ist daher nur zu einem geringen Teil auf die Wirkung mikrophy-
sikalischer Prozesse zurückzuführen. Die Temperaturschichtung der toposphäre hat
daher einen wesentlichen Einfluß auf die Plumeentwicklung. Wie das ausgewählte
Beispiel zeigt, kann ein Tagesgang in der Temperatur einen größeren Einfluß auf die
Plumehöhen haben als mikrophysikalische Prozesse.

Erst die Verdopplung des Wasserdampfgehalts in der unteren Tfoposphäre von
TROPF führt zu einem deutlich erhöhten Einfluß mikrophysikalischer Prozesse auf
die Plumeentwicklung. Gegenüber TROPH führt der erhöhte Feuchtegehalt zu ei-
nem über 2200m höheren Plume. Mit dem gleichen vulkanischem Antrieb wie im
Referenzexperiment scha,fft es der Plume in TROPF durch lediglich geänderte at-
mosphärische Umgebungsdingungen 4500 m bzw. über 30 % hOher und damit bis
in die Stratosphäre aufzusteigen. Da sich der Plume in einer Höhe unterhalb des

TYopopausenniveaus horizontal ausbreitet, befinden sich jedoch nur knapp 10 % der
eruptierten Aschepartikel in der Stratosphäire und 14 % des im Plume befindlichen
Wassers, das in der Stratosphåire zu über 99 % aus Eiskristallen besteht.

Der durch Entrainment in den Plume gelangte Wasserdampf liegt nahezu eine Größen-
ordnung über dem vulkanisch emittierten Wasserdampf. Der Anteil der freigesetzten
latenten Wärme macht fast 45 % der vom Vulkan freigesetzten thermischen Energie
aus. Die Wirkung mikrophysikalischer Prozesse führt daher zu einem um 4000 m
höheren Plume. In ZREF beträgt diese Plumerhöhung - wie erwëihnt - nur 1500m.

Wie die Variation der tropischen Bedingungen des Referenzexperimentes verdeut-
licht, sind die Umgebungsbedingungen elementar wichtig bei der Simulation einer
speziellen Eruption. Nur die Kenntnis der mittleren meteorologischen Bedinungen ist
für das Verständnis der Plumedynamik nicht ausreichend. Insbesondere Plumehöhe
und stratosphärischer.Eint¡ag -können durch die aktuelle Wettersituation oder einen
Tagesgang in Feuchte und Temperatur starken Änderungen unterworfen sein.
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Abbildung 4.472 Meteorologische Randbedingungen für den Einfluß des
Horizontalwindes: Neben den Vertikalprofiien von Temperatur (T) und relativer
Feuchte (RH) sind drei unterschiedliche Windprofile gezeigt.

4.6.2 Einfluß des horizontalen Windprofils

Die Diskussion des horizontalen Windes in Zusammenhang mit der Plumeentwick-
lung rundet die Untersuchung des Einflusses atmosphärischer Bedingungen auf die
Plumeentwicklung ab. Zur Berückichtigung eines präeruptiven Horizontalwindes
werden Simulationen, die als Linienvulkane in zweidimensionalen kartesischen Koor-
dinaten durchgeführt wurden, miteinander verglichen werden. Neben den beiden Si-
mulationen des Referenzexperimentes als Linenvulkan mit und ohne mittleren \Mind
aus den Abschnitten 4.2.L und 4.2.2 werden zwei weitere Experimente mit geänder-
tem Windprofil betrachtet. Die verwendeten Windprofile sind in Abbildung 4.47
dargestellt. Außer mit dem bereits verwendeten Windprofil WIND wurde das Ex-
periment WINDO mit reduzierter Windgeschwindigkeit in der oberen Tloposphäre
durchgeführt und ein weiteres Experiment WINDU mit einer in der unteren Tro-
pospäre erhöhten Windgeschwindigkeit.

Abbildung 4.48 zeigtdie Vertikalverteilungen von Asche, Lapilli und \Masseranomalie
25 min nach Beginn der Eruption. Zunächst werden die Simulationen des Referenz-
experimentes mit und ohne klimatologischen Wind miteinander verglichen, bevor
auf die Besonderheiten in den Experimenten WINDO und WINDU eingegangen
wird.

Die Berücksichtigung des mittleren Windes WIND im Referenzexperiment führt zu
einer deutlichen Reduktion der Plumehöhe. Mit Horizontalwind ist der Plume über
4000 m bzw. fast 20% niedriger. Der stratosphärische Eintrag an Aschepartikeln re-
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Abbildun g 4. 482 Vert ikalvert eilungen für die Hor izontalwindexp erimente :

Dargestellt sind die Vertikalverteilungen für Asche, Lapilli und die Wasseranomalie
25 min nach Beginn der Eruption für unterschiedlichen horizontalen Wind.

duziert sich von über 30 % aú.3% der bis zu diesem Zeitpunkt eruptierten Asche.
Die Lapilii verlassen den durch den Horizontalwind geneigten Plume zum Teil be-
reits während der Aufstiegsphase durch Sedimentation. Die von den Lapilli erreichte
Höhe ist mit Horizontalwind noch stëirker reduziert als für die Aschepartikel, ein
stratosphärischer Eintrag wird verhindert.

Der Horizontalwind führt zu einer besseren Durchmischung von Plume und Umge-
bung, was sich in einer um knapp 10 % erhöhten Entrainmentrate für Wasserdampf
auswirkt. Die Wirkung der Mikrophysik auf die Plumedynamik wird allerdings trotz-
dem reduziert. Dies liegt daran, daß aufgrund der höheren Temperaturen im niedri-
geren Plume mit Horizontalwind deutlich weniger Wasserdampf kondensiert als oh-
ne Berücksichtigung eines Horizontalwindes. Die Freisetzung latenter Wärme ist um
über35%reduzieú. .,,l
Die Existenz eines Horizontalwindes beeinflußt nicht nur die Vertikalverteilungen,
sondern führt auch zu ausgeprägten Änderungen in den Horizontalverteilungen, ob-
wohl die durch die Eruption induzierten Horizontalwinde deutlich größer sind als
in der präeruptiven Atmosphäre. Der Horizontalwind bewirkt keine einfache latera-
le Verschiebung, wie Abbildung 4.49 zu entnehmen, sondern hat eine völlig andere
Struktur zur Folge. Zur leewärtigen Seite werden nur geringe Aschemengen ver-
frachtet, die horizontale Gesamtausdehnung ist deutlich reduziert. Der durch die
Eruption gebildete Sedimentationsfächer spiegelt den Horizontalwindeinfluß wieder,
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Abbildung 4.49: Horizontalverteilung für Asche nach 25 min: Dargestellt
ist die Masse der Asche in einer vertikalen Säule für das Referenzexperiment mit
und ohne Horizontalwind.

so daß ein Rückschluß aus der Verteilung der deponierten Aschepartikel auf die
Eruption einschließlich Plumehöhe und stratosphärischem Eintrag von Gasen und
Partikeln nur unter Berücksichtigung des horizontalen Windfeldes zum Zeitpunkt
der Eruption möglich ist.

Die Sensitivität der Plumeentwicklung in Abhåingigkeit der Stärke des Horizontal-
windes zu untersuchen, ist in zweidimensionalen kartesischen Koordinaten für reale
Verhältnisse quantitativ nicht möglich. Wird der Einfluß der Umgebung auf die
Plumeentwicklung durch die zu geringen Entrainmentraten unterschätzt, wird im
Gegensatz dazu der Einfluß des Horizontalwindes überschätzt, da der Plume ho-
rizontal nicht von den Luftmassen umströmt werden kann. Daher führt erst die
deutliche Reduzierung der Windgeschwindigkeit in WINDO zu einer Plumehöhe,
die in Abbildung 4.48 zwischen den bereits beschriebenen Referenzexperimenten
mit und ohne Horizontalwjndeinfluß.liegt.-Die.horizontale,Struktur des Plumes in
Abbildung 4.49 ist durch die Reduktion der Windgeschwindigkeit kaum verändert.
Der leewärtige Tlansport von Asche nimmt zwar zú) erreicht aber längst nicht das

Ausmaß wie im Experiment ohne Wind.

Einen interessanten Fall bildet das Experiment WINDU, dessen Ascheplume im
kraternahen Bereich 25 min nach Beginn der Eruption in Abbildung 4.50 dargestellt
ist. Der Plume wird durch den Horizontalwind so stark geneigt, daß er den Rand
der Kaldera berührt. Durch die Bodenreibung verliert der Plume kinetische Energie,
so daß die Neigung noch verstärkt wird. Dadurch wird die Deposition von Partikeln
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Abbildung 4.50: Ascheplume nach 25 min: Dargestellt ist die Verteilung der
spezifischen Konzentration der Asche für das Experiment WINDU.

deutlich erhöht. Während nach 25min in den anderen Experimenten in Abbildung
4.48 nicht mehr als 10 % der eruptierten Lapilli wieder deponiert sind, ist dieser

Wert in WINDU auf über 65% angestiegen. Die meisten Lapilli werden deponiert
bevor sie im Plume aufsteigen können. Von den eruptierten Aschepartikeln sind nach
25 min etwa 5 % wieder deponiert, wogegen die Deposition von Asche in den anderen

Experimenten vernachlässigbar ist.

Die frühe Neigung des Plumes in Kraternähe führt durch das verstärkte Entrainment
von bodennaher, feuchter Luft zu einem vermehrten Einmischen von Wasserdampf
in den Plume, wie sich aus der Wasseranomalie in Abbildung 4.48 ableiten läßt.
Gegenüber der Simulation WIND wird dem Plume dadurch über 60 % mehr latente
Wärme durch die Wirkung mikrophysikalischer Prozesse zugeführt.

Obwohl der Plume durch die Wechselwirkung mit dem Boden kinetische Energie
durch Reibung und thermische Energie durch die Deposition von Partikeln verliert,
erreicht der Ascheplume - wie Abbildung 4.48 n¿, entnehmen - nahezu die gleiche

Höhe wie im Vergleichsexperiment WIND. Die gleichzeitig mit der Deposition erfol-
gende Reduzierung der mittleren Dichte liefert zusammen mit der erhöhten Freiset-
zung latenter Wärme einen verstärkten Auftrieb für das verbleibende Gemisch, so

daß der Verlust an kinetischer und thermischer Energie in Bodennähe nahezu wieder
ausgeglichen wird.

Der Horizontalwind kann also, wie das Experiment WINDU zeigt, möglicherweise
zu deutlich erhöhten Depositions- und Entrainmentraten führen. Allerdings bleibt
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anzumerken, daß die dafür verantwortlichen kraternahe Effekte sich wegen der re-
lativ groben Modellauflösung in Kraternåihe und der damit verbundenen Skalierung
des vulkanischen Antriebes mit der gewählten Modellanordnung nicht realistisch si-
mulieren lassen. Dreidimensionale Betrachtungen in adäquater Ortsauflösung sind
hierzu erforderlich. Wie das Beispiel der Pinatubo Eruption im Juni 1991 jedoch

gezeigt hat, sind Ubergänge zwischen einer plinianischen und koignimbriten Erup-
tion, wie dies im Experiment WINDU in Abbildung 4.50 der Fall ist, in der Natur
möglich und beobachtet worden (Sparks et a1., 1997).

Trotz der Einschränkung bei der Interpretation der in zweidimensionalen kartesi-
schen Koordinaten gervonnenen Ergebnisse wird deutlich, daß der Horizontalwind
einen ebenso signifikanten Einfluß auf die Plumeentwicklung besitzt wie die anderen
diskutierten Umgebungsbedingungen Feuchte und Temperatur.
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Kapitel 5

Zusammenfassung und Ausblick

Im Rahmen dieser Arbeit wurde das Active Tracer High Resolution Atmospheric
Model (ATHAM) weiterentwickelt und am Beispiel einer plinianischen Vulkanerup-
tion unter verschiedenen Umgebungsbedingungen getestet. Schwerpunkte lagen auf
der massen- und impulserhaltenden Formulierung des Modells sowie der Beschrei-

bung turbulenter Austauschprozesse.

Das Modell ATHAM besteht derzeit aus vier Modulen:

o Der dynamische Teil löst die Navier - Stokes Gleichung für ein Partikel - Gas

Gemisch einschließlich des Tlansports aktiver Tlacer.

o Das Thrbulenzschließungsschema liefert basierend auf turbulenten Energieglei-
chungen Austauschkoeffizienten für jede dynamische Größe.

o Die Mikrophysik verwendet erweiterte Kessler Parametrisierungen unter Berück-
sichtigung der Eisphase. Phasenumwandlungen beeinflussen die thermische
Energie der Atmosphäre.

r Das Bodenmodeil berechnet die Menge deponierter Silikatpartikel bzw. Hydro-
meteore und liefert eine modellkonsistente untere Randbedingung ftir Tempe-
ratur und Feuchte.

ATHAM ist dreidimensional formuliert. Zusätzlich stehen für Sensitivitätsstudien
zwei unterschiedliche, zweidimensionale Modellversionen zur Verfügung:

o In zweidimensionalen kartesischen Koordinaten entspricht die simulierte Vul-
kaneruption der einer unendlich ausgedehnten Spalteneruption. Aufgrund der

unberücksichtigten dritten Raumrichtung werden vulkanische Signale in der
Modellatmosphäre überschätzt, wogegen das Einmischen von Umgebungsluft
in die Eruptionswolke (Plume) unterschätzt wird.

o Die Verwendung von Zylinderkoordinaten liefert bei der Simulation einer Vul-
kaneruption ein realistischeres Einmischen von Umgebungsluft. Ein mittlerer
Horizontalwind und der Einfluß der Corioliskraft können nicht berücksichtigt
werden.
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ATHAM beschreibt ein Multikomponentensystem aus gasförmigen und inkompres-
siblen Anteilen unter der Annahme eines dynamischen und thermischen Gleichge-
wichts des Gemisches:

o Innerhalb eines Modellzeitschritts findet in jedem Volumenelement ein Tempe-
ratur- und Geschwindigkeitsausgleich statt. Die einzelnen Komponenten be-
\¡regen sich mit konstanter Relativgeschwindigkeit zueinander und besitzen die
gleiche in situ Temperatur.

o Impuls-, Druck-, und Temperaturgleichung müssen nur für das Volumenmit-
tel berechnet werden. Diese Gleichungen sind über die Gesamtdichte mit den
Prognosegleichungen für die aktiven Tracer, die in beliebigen Konzentrationen
auftreten können, gekoppelt.

o Die Navier- Stokes Gleichung wird in ungefilterter Form mit dem üblichen Dif-
fusionsansalzfür die viskosen Kräfte verwendet. Die explizite Berücksichtigung
der Schallausbreitung ist notwendig, da bei Vulkaneruptionen Strömungsge-
schwindigkeiten im Ultraschallbereich auftreten können.

o Die Modellgleichungen sind bis auf den Wärmetransport vollständig in Fluß-
form formuliert, d.h. die Massen- und Impulserhaltung sind durch die Art der
gewählten Diskretisierung gesichert.

¡ Das Zeitschrittverfahren ist vollständig implizit und trägt der zeitlichen Kopp-
lung der Modellgleichungen über die Zustandsgleichung durch ein iteratives
Verfahren Rechnung.

Das T\rrbulenzschließungsschema verwendet einen erweiterten Kolmogorov- Prandtl
Ansatz, der zwischen vertikalem und horizontalem Austausch unterscheidet:

o Bei Vulkaneruptionen kann wegen des starken Einflusses von Auftriebskrãiften
und wegen der kurzen Zeitskalen, auf denen sich T'urbulenz entwickelt, nicht
von einem lokalen isotropen Gleichgewicht ausgegangen werden. Die vertikale
ist gegenüber den horizontalen Raumrichtungen ausgezeichnet, eine Grenz-
schichtnäherung ist nicht möglich, turbulente Größen können nicht lokal dia-
gnostiziert werden. Die horizontale und vertikale Komponente der turbulenten
Energie werden daher zusammen mit der turbulenten Längenskala durch ein
System von drei gekoppelten prognostischen Gleichungen simuliert.

o Im Auftriebsterm wird zur Berücksichtigung von aktiven Tbacern die poten-
tielle Dichte verwendet. Dadurch kann eine Unterdrückung von T\rrbulenz bei
hohen Tracerkonzentrationen simuliert werden.

o Kompressibilitätseffekten wird durch eine erhöhte Dissipation turbulenter Ener-
gie bei Strömungsgeschwindigkeiten im Bereich der Schallgeschwindigkeit Rech-
nung getragen.

Wie die zweidimensionalen Modellsimulationen zeigen, ist ATHAM in der Lage,
ein Multikomponentensystem aus einer Gasphase und einer Vielzahl von aktiven
Tlacern auch bei extremen Temperatur- und Impulsflüssen numerisch stabil und
physikalisch korrekt zu simulieren, wobei der inkompressible Anteil bis zu g9 Gew.%
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ausmachen kann. Die betrachteten vulkanischen Eruptionswolken reichen bis in die
Stratosphäre und erreichen dabei horizontale Ausdehnungen von bis zu mehreren
hundert Kilometern.

Das Referenzexperiment einer plinianischen Eruption zeigt qualitativ das erwarte-
te Verhalten der mesoskaligen Plumeentwicklung. Folgende aus der Beobachtung
bekannte Eigenschaften werden simuliert:

¡ die zu Beginn der Eruption entstehende Druckwelle,

o das dynamische Überschießen des Plumes über seine Gleichgewichtshöhe, das

zu einer negativen Temperaturanomalie im oberen Teil der Aufstiegszone führt,
o die Sedimentation und Deposition von Partikeln und die Tlennung von Parti-

keln unterschiedlicher Fallgeschwindigkeit,

¡ die Partikel-Gas Tlennung,
o die Kondensation bzw. Deposition von \Masserdampf, die wenige Minuten nach

Beginn der Eruption einsetzt und der die Bildung von Niederschlägen folgt.

Die Gebiete stark ausgeprägter Turbulenz sind auf den Plume beschränkt

o Die mit den turbulenten Austauschkoeffizienten verbundenen Zeitskalen vari-
ieren im Plume um mehrere Größenordnungen und unterscheiden sich deutlich
von denen in der Umgebung des Plumes.

o Tlansportprozesse durch Turbulenz sind von gleicher Bedeutung wie der ad-
vektive Tïansport und bestimmen entscheidend das Einmischen von Umge-
bungsluft in den Plume und das gesamte Aufstiegsverhalten einschließlich der
Plumehöhen.

o Die turbulenten Größen sind selbst durch Transportprozesse beeinflußt und
weisen deutliche vertikal und horizontal anisotrope Strukturen auf. Die Par-
tikelphase beeinflußt vor allem den vertikalen turbulenten Austausch. Das
gewählte Turbulenzschließungsschema erlaubt daher eine adäquate Beschrei-
bung der für die Plumeentwicklung relevanten turbulenten Prozesse.

Mikrophysikalische Prozesse haben durch die Freisetzung latenter Wärme einen sig-
nifikanten Einfluß auf die Plumeentwicklung:

o Der Höhengewinn liegt im Referenzexperiment unter mittleren tropischen Be-
dingungen in der gleichen Größenordnung wie das durch das Überschießen des

Plumes hervorgerufene dynamische Schwingen des Plumes.

o Die Eisphase ist die dominante Phase in der Schirmregion des Plumes und führt
zur Unterdrückung der Niederschlagsbildung. Für die Energetik des Plumes ist
sie jedoch unbedeutend.

o Die Wirkung mikrophysikalischer Prozesse auf die Plumedynamik wird be-
stimmt durch in den Plume eingemischten Wasserdampf. Der Feuchtegehalt
der umgebenden Atmosphäre ist daher wesentlich für die Intensität mikrophy-
sikalischer Prozesse.
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Nicht nur der mittlere meteorologische Zustand der Atmosphäre sondern auch die

aktuelle Wettersituation zum Zeitpttnkt der Eruption haben einen signifikanten Ein-
fluß auf die erreichte Plumehöhe und den stratosphärischen Eintrag:

o Eruptionen, die in den Tropen lediglich troposphärische und somit lokale Aus-
wirkungen haben, können in mittleren Breiten - saisonal unterschiedlich -

effektive stratosphärische Quellen von Wasser und vulkanischen Gasen sein,

die globale Klimawirksamkeit entfalten können.

o Bereits ein Tagesgang in der Temperatur vermag Änderungen in der Plu-
mehöhe hervorzurufen, die mit dem Einfluß mikrophysikalischer Prozesse ver-
gleichbar ist.

o Unter feuchten Bedingungen kann der Beitrag der freigesetztenlatenten Wärme
ein Vielfaches dessen unter mittleren Bedingungen ausmachen.

¡ Ein mittlerer Horizontalwind führt zu reduzierten Plumehöhen bei verstärk-
tem Entrainment von Umgebungsluft in den Plume. Obwohl dadurch mehr
Wasserdampf in den Plume gelangt, kann durch eine verringerte Kondensa-
tion von Wasserdampf der Einfluß der Mikrophysik auf die Dynamik sinken.
Durch die Neigung der Aufstiegszone können Silikatpa.rtikel den Plume früher
verlassen. Das verbleibende Gemisch wird verdünnt, verliert aber gleichzeitig
thermische Energie für den Aufstieg. Der durch die Eruption gebildete Sedi-
mentationsfächer wird nachhaltig durch den Horizontalwindeinfluß verËindert.

Die Ergebnisse dieser Arbeit, die am Beispiel einer typischen plinianischen Eruption
gewonnen wurden, erweitern das prinzipielle Verständnis der für die Plumedynamik
relevanten Prozesse und erlauben erste qualitative Aussagen.

Es ist geplant, den effektiven Eintrag von vulkanischem Schwefel und Halogenen
in Abhängigkeit von Quellstärke und Umgebungsbedingungen für reale Eruptio-
nen abzuleiten. Durch die Rekonstruktion des Sedimentationsfächers historischer
Eruptionen kann deren Klimawirksamkeit bestimmt werden. Wie der dominieren-
de Einfluß der Umgebung auf die Plumedynamik in den zweidimensionalen Studien
ergibt, können qualitative Abschätzungungen nur durch dreidimensionale Simulatio-
nen in adäquater räumlicher Auflösung erzielt werden. Nur so können Effekte eines

mittleren Horizontalwindes und der Einfluß des Entrainments von Umgebungsluft
gleichzeitig realistisch erfaßt werden. Eine erste dreidimensionale Studie des Refe-
renzexperimentes ist für.die nächste Zukunft vorgesehen.

Um auch im kraternahen Bereich Entrainmentraten, das Sedimentationsverhalten
und Phänomene des Plumekollapses zu erfassen, muß eine der kraternahen Physik
angepaßte räumliche Modellauflösung verwendet werden. Die in dieser Arbeit ver-
wendete Skalierung des vulkanischen Antriebes ist dann nicht mehr möglich, sondern
muß ersetzt werden durch ein Nesten von Simulationen mit zunehmend gröberer
Auflösung. Durch eine solche Technik können sowohl der kraternahe Bereich der
Aufstiegszone als auch die mesoskalige Schirmregion des Plumes gleichzeitig erfaßt
werden.
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Zwingende Voraussetzung für realistischere dreidimensionale Simulationen von Vul-
kaneruptionen ist eine umfangreiche Modellvalidierung von ATHAM. Diese kann
nicht anhand einer realen plinianischen Eruption erfolgen:

o Selbst für Eruptionen der jüngeren Vergangenheit sind die dazu notwendigen
Beobachtungsdaten nicht verfügbar, das Wechselspiel der beteiligten Prozesse,
die häufig nur unvollständig bekannt sind, zu komplex.

o Informationen über die Zusammensetzung des Gemisches - wie Größenver-
teilung und Gasanteil -, die Geometrie der Krateröffnung und der zeitlichen
Verlauf der Masseneruptionsrate sind mit großen Unsicherheiten beha,ftet.

Für die Zukunft ist daher ein mehrgleisiges Vorgehen notwendig: Einerseits muß
ATHAM an Problemstellungen, die einer Messung leicht zugåinglich sind und weni-
ger komplex sind, validiert werden. Andererseits müssen Parametrisierungsansätze
für eine vollständigere Beschreibung mikrophysikalischer Prozesse entwickelt werden.
Ein Beispiel ist die Clusterbildung von Partikeln durch Benetzung mit Hydrometeo-
ren oder elektrostatische Anziehung.

Neue oder verwandte Anwendungsgebiete außerhalb des Vulkanismus bieten sowohl
die Möglichkeit eines Vergleichs mit der Beobachtung als auch mit anderen Modellen:

o Laborexperimente zur Plumeentwicklung bieten die Möglichkeit, die Dynamik
in ATHAM unter kontrollierbaren und vereinfachten Bedingungen zu testen
und z.B. die empirischen Konstanten der Turbulenzschließung zu überprüfen.

o Da ATHAM ein vollwertiges mesoskaliges Atmosphärenmodell ist, ist ein Ver-
gleich mit anderen mesoskaligen Modellen möglich.

¡ Zusätzlich kann ATHAM im Bereich atmosphëirischer FYagestellungen ein-
gesetzt werden, die einer Modellierung bisher nicht oder nur eingeschränkt
zugänglich sind: Dazu zåihlt der Aerosoleintrag bei der Verbrennung von Bio-
masse und die Simulation stark konvektiver Ereignisse, etwa in Gewitterwol-
ken.

Mit ATHAM ist also ein geeignetes \Merkzeug zur Untersuchung explosiver Vulkan-
eruptionen entwickelt worden. Aufgrund seines neuartigen Modellkonzeptes erschließt
ATHAM, das ohne EinschrËinkungen der Modellphysik auskommt, völlig neue An-
wendungsmöglichkeiten für die Modellierung im Bereich atmosphärischer Fragestel-
lungen, in denen starke Beschleunigungen und Gradienten in Temperatur und Dichte
typisch sind. Die modulare Struktur von ATHAM erlaubt es, weitere aktive bzw.
passive Tbacer und zusätzliche Prozesse - wie Strahlung, Chemie oder eine komple-
xere Mikrophysik - ohne großen Aufwand zu integrieren.
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