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Zusammenfassung

Der Prozess des Einmischens von Luft aus der freien Atmosphäre in die kon-
vektive atmosphärische Grenzschicht wird mit Hilfe eines Doppler Lidars und
konzeptioneller Ansätze untersucht. Dazu wird in dieser Arbeit ein neuer me-
thodischer Ansatz verfolgt, der den Einmischprozess sowohl auf der Ebene
der kleinskaligen Einzelprozesse, als auch auf der Wirkungsebene, welche die
mittlere Auswirkung der Einzelprozesse über mehrere Stunden und somit die
Änderung der Grenzschichthöhe beschreibt, betrachtet. Durch die detaillierte
Untersuchung der Vorgänge am Übergang zwischen turbulenter Mischungs-
schicht und nicht-turbulenter freier Atmosphäre kann eine von der Stabilität der
freien Atmosphäre abhängige Prozessabfolge aufgezeigt werden. Mit zuneh-
mender Stabilität verändern sich die dominierenden Einmischprozesse vom
großskaligen Einschließen und Aufreißen der Grenzschicht über das Brechen
von kleinen Wellen, die durch Scherinstabilitäten erzeugt werden können, bis
hin zur Deformation des Oberrandes der Grenzschicht durch auftreffende Wir-
bel. Verbunden mit diesen Regimen ist eine abnehmende Breite der Randzone
zwischen Mischungsschicht und freier Atmosphäre und eine verringerte Ein-
mischgeschwindigkeit. Mit Hilfe der Messungen des Doppler Lidars in Verbin-
dung mit in-situ Messungen am Boden können verschiedene Längen- und Ge-
schwindigkeitsskalen in der Grenzschicht bestimmt werden. Diese bilden die
Grundlage, um in Verbindung mit der Breite der Randzone und der Einmisch-
geschwindigkeit, als den beiden zentralen Kenngrößen des Einmischprozes-
ses, dimensionslose Gruppen zu erzeugen, die zur Parametrisierung des Ein-
mischprozesses geeignet sind. Verschiedene darauf aufbauende konzeptio-
nelle Ansätze werden vorgestellt. Dabei können bestehende Zusammenhänge
basierend auf den Skalen Grenzschichthöhe und konvektive Geschwindigkeit
bestätigt werden. Im Zusammenhang mit Stabilitätsparametern, die auf dem
Temperaturgradienten der freien Atmosphäre aufbauen, kann zudem gezeigt
werden, dass bei der Verwendung der integralen Längenskala und der Varianz
des Vertikalwindes in der Grenzschicht, Steigerungen des Korrelationskoeffizi-
enten zwischen den beschreibenden Größen des Einmischprozesses bis zum
Faktor 1.8 möglich sind.



Abstract

Atmospheric convective boundary layer entrainment is one of the most chal-
lenging problems in boundary layer research. A new methodological approach
using a Doppler lidar was applied to study the process from two perspectives:
on the one hand, individual small-scale processes were observed at the inter-
face between the turbulent boundary layer and the free atmosphere. On the
other hand, the overall effect of entrainment on the turbulent boundary layer
resulting in a growth of this layer was analyzed. A detailed investigation of
the mechanisms at the interface between the boundary layer and free atmos-
phere revealed different entrainment regimes depending on the stratification of
the free atmosphere above. With increasing stability of the free atmosphere, a
break-up of the interface and large-scale engulfment were observed, followed
by the breaking of small waves probably generated by shear instabilities and
the impingement and associated deformation of the interface by large eddies.
The different mechanisms in this sequence were correlated with less deep ent-
rainment zones and smaller entrainment velocities. Using the Doppler lidar and
by additional in-situ measurements on ground level, different length and veloci-
ty scales were examined. Based on these data and the entrainment zone depth
and entrainment velocity as the two integral parameters of the entrainment pro-
cess, non-dimensional parameter groups were determined to describe the ent-
rainment process. Studying different conceptual approaches, well-established
relations using the scales boundary layer height and convective velocity are
confirmed. Furthermore, it was shown that the correlation coefficient between
the two important entrainment parameters and stability parameters based on
the stratification of the free atmosphere can be increased by a factor of up to
1.8 when using the integral length scale and the variance of the vertical wind
velocity instead of the scales used so far.
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1. Einleitung

Die atmosphärische Grenzschicht ist der Bereich der Atmosphäre, der sich
vom Erdboden bis größenordnungsmäßig 1 km in die Höhe erstreckt und in
dem sich im Wesentlichen das Leben an Land auf der Erde abspielt. Durch
diese Relevanz hat sich ein eigenes Feld in der Meteorologie [griech. meteo-
rologia = die Lehre von den Himmelserscheinungen] entwickelt, das sich mit
Prozessen in diesem Bereich beschäftigt. Die Grenzschicht ist geprägt durch
Turbulenz, was deren Erforschung schwierig, aber interessant macht. Turbu-
lenz ist ein Strömungszustand, bei dem, im Gegensatz zur laminaren Strö-
mung, dem Grundstrom unregelmäßige Wirbel überlagert sind, die bis in die
kleinsten Skalen reichen (Bergmann und Schäfer, 1990). Die Bewegungen in
turbulenten Regimen sind stochastisch und im Detail nicht vorhersagbar, aber
auch abhängig von äußeren Einflüssen. Grundlegend zur Beschreibung der
Bewegung im turbulenten Strömungszustand ist die von C.L. Navier (1785-
1836) und G.G. Stokes (1819-1903) entwickelte Bewegungsgleichung

d−→v
dt

=
∂−→v
∂ t

+(−→v ·∇)−→v =− 1
ρ

∇p+−→g −2
−→
Ω ×−→v +νk∇2−→v [1]

Die einzelnen Terme beschreiben die lokale Änderung von Impuls und dessen
Advektion mit dem mittleren Wind, die Wirkung von durch Druckgradienten
verursachten Kräften, den Einfluss der Gravitation und der Erdrotation (Co-
rioliskraft), sowie die Effekte der Viskosität (νk ist die kinematische Viskosi-
tät). Turbulenz kann klassifiziert werden nach ihrer Ursache. Die in dieser Ar-
beit betrachtete konvektive Grenzschicht ist geprägt durch konvektiv erzeug-
te Turbulenz. Diese entsteht durch Auftriebskräfte, welche durch Fluktuatio-
nen der Dichte, im Bereich der atmosphärischen Grenzschicht typischerwei-
se durch Temperaturschwankungen generiert werden (Hunt, 1998). Trotz des
in-stationären Charakters der Turbulenz zeigen sich in Messungen beständi-
ge mittlere Eigenschaften der Grenzschicht. In den letzten Jahrzehnten wurde
in zahlreichen Feldversuchen (z.B. Kaimal et al., 1976; Caughey und Palmer,

1



1. Einleitung

1979; Lenschow und Stankov, 1986; Wyngaard, 1986) die turbulente Struktur
der Grenzschicht vermessen und es konnten im Rahmen der Ähnlichkeitstheo-
rie (Stull, 1988) empirische Zusammenhänge zwischen verschiedenen Kenn-
größen entwickelt werden.
Die atmosphärische Grenzschicht wird nach oben häufig durch eine Inversi-
on begrenzt. Dies ist eine stabile Schicht, die das Vordringen der aufsteigen-
den Luft unterdrückt. Der Übergangsbereich zwischen gut durchmischter tur-
bulenter Schicht und reibungsfreier Atmosphäre darüber wird als Randzone
bezeichnet. In dieser Randzone können Einmischprozesse (engl. entrainment)
stattfinden, die den Transport von Luft und ihrer Eigenschaften (wie Tempera-
tur, Impuls und Wasserdampfgehalt) aus der reibungsfreien Atmosphäre in die
turbulente Grenzschicht bewirken. Diese Einmischprozesse führen tendenzi-
ell zu einem Anwachsen der Grenzschicht und stehen im Mittelpunkt dieser
Arbeit.
Warum ist eine Verbesserung des Verständnisses der Einmischvorgänge not-
wendig? Trotz zahlreicher Modellansätze (z.B. Ball, 1960; Lilly, 1968; Tenne-
kes, 1973; Driedonks und Tennekes, 1984; Gryning und Batchvarova, 1994;
Fedorovich und Mironov, 1995); ausführlicher Studien im Labor (z.B. Linden,
1973; Deardorff et al., 1980; McGrath et al., 1997) und neuer aufwendiger nu-
merischer Simulation (z.B. Sullivan et al., 1998; Van Zanten et al., 1999; Kim
et al., 2003; Conzemius und Fedorovich, 2006a) bleibt die Frage nach den
vorherrschenden physikalischen Mechanismen, die das Einmischen bewirken
(Moeng et al., 1999) und auch nach den Relationen zwischen den wesentli-
chen Parametern des Prozesses, wie der Breite der Randzone, der Einmisch-
rate und der Stabilität der freien Atmosphäre (Fedorovich et al., 2004), nur
unbefriedigend beantwortet. Einen Schwachpunkt auf dem Gebiet der Erfor-
schung des Einmischprozesses stellt die relativ schwache Datenlage von hin-
reichend guten und umfassenden Messungen in der atmosphärischen Grenz-
schicht dar. Die Anforderungen in Bezug auf die Erfassung des Einmischens
sind hoch. Es werden räumlich und zeitlich sehr hochauflösende Messungen
der Grenzschichthöhe über einen längeren Zeitraum (mindestens 4 besser 12
h) benötigt. Darüber hinaus werden Informationen zur Charakterisierung der
Turbulenz in der Grenzschicht und am Boden sowie Messungen zur Stabilität
am Übergang zwischen Grenzschicht und freier Atmosphäre und in der freien
Atmosphäre selbst benötigt.
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Verbesserungen im Prozessverständnis gehen oft mit einer Verbesserung der
Messtechnik einher. Eine solche Erwartung besteht heute hinsichtlich der Nut-
zung neuer Lidar-Verfahren in der aktiven Fernerkundung der Atmosphäre.
Lidar ist ein Akronym für LIght Detection And Ranging und arbeitet mit elek-
tromagnetischen Wellen mit Wellenlängen im Bereich weniger hundert Nano-
bis ca. 10 Mikrometer. Das Potential von Lidarsystemen zur Erforschung der
Randzone und des Einmischprozesses wurde bereits in den späten 70er und
frühen 80er Jahren erkannt (z.B. Kunkel et al., 1977; Melfi et al., 1985; Boers
und Eloranta, 1986). Seit Ende der 90er Jahre ist die Anwendung automa-
tisierter Methoden zur hoch-aufgelösten objektiven Bestimmung der Grenz-
schichthöhe auf Basis des Aerosolrückstreuverhältnisses möglich (Steyn et al.,
1999; Davis et al., 2000; Brooks, 2003, Lammert und Bösenberg, 2006). Heu-
te können vollautomatisierte Messsysteme im Zusammenhang mit den Verar-
beitungsmöglichkeiten großer Datenmengen den Anspruch von langen Mess-
zeiträumen erfüllen. Speziell konstruierte Doppler Lidar Systeme (z.B. Schwie-
sow und Spowart, 1997; Pearson und Collier, 1999; Bozier et al., 2004) sind in
der Lage, Windgeschwindigkeiten in der Atmosphäre mit hoher räumlicher (ca.
50 m) und zeitlicher Auflösung (typischerweise 1 Hz) zu messen. Sie können
so einen wertvollen Beitrag zur Erforschung der turbulenten Struktur liefern
(z.B. Frehlich et al., 1998; Smalikho et al., 2005; Lothon et al., 2006).

Trotz dieser günstigen Voraussetzungen ist die Anzahl der Studien, die spe-
ziell zur Erforschung der Randzone durchgeführt wurden, nach wie vor klein
(Flamant et al., 1997; Davis et al., 1997; Haegeli et al., 2000; Mok und Ru-
dowicz, 2004), noch geringer ist die Anzahl der atmosphärischen Studien zu
Zusammenhängen zwischen der Randzone und der Einmischgeschwindigkeit
(Nelson et al., 1989; Beyrich und Gryning, 1998). In keiner dieser Studien über
Einmischprozesse wurde bisher ein Doppler Lidar verwendet, obwohl die Mög-
lichkeiten dieses Instruments viel versprechend sind. Einerseits ist der Pro-
zess durch das Aerosolrückstreuverhältnis gut graphisch veranschaulichbar.
Dabei können zwei Betrachtungsebenen unterschiedenen werden: die Ebene
der kleinskaligen Einzelprozesse und der Verlauf des Tagesgangs der Grenz-
schicht, hier als Wirkungsebene des Einmischens bezeichnet. Andererseits
ist es möglich gleichzeitig die Turbulenz in der Grenzschicht durch die Wind-
messungen zu charakterisieren, wofür Längen- und Geschwindigkeitsskalen,
typische Größenordnungen der vorherrschenden Prozesse, verwendet werden

3



1. Einleitung

können. Der sich aus diesem Zusammenspiel zwischen Prozessvisualisierung
und Charakterisierung der Turbulenz ergebende neue methodische Ansatz hat
das Potential, zu einer Verbesserung des Prozessverständnisses beizutragen
und neue Parametrisierungen (s.u.) zu entwickeln.
Welchen Vorteil können neuen Parametrisierungen bringen? In der Meteoro-
logie dienen Feldmessungen und daraus abgeleitete Zusammenhänge dem
Ziel der Evaluierung und Verbesserung von numerischen Modellen und damit
letztlich der wirklichkeitsnäheren Prognose atmosphärischer Abläufe. Die Er-
höhung der Zuverlässigkeit von Wettervorhersagemodellen aber auch von Mo-
dellen zur Ausbreitung von Spurengasen und Gefahrstoffen, stellt eine fortwäh-
rende Herausforderung dar. Ein Schwachpunkt der Modelle sind ungeeignete
Parametrisierungen von Prozesse, wie auch dem des Einmischens. Parametri-
sierungen werden notwendig, wenn Prozesse in und unterhalb der Größenord-
nung des Modellgitters ablaufen und somit nicht mehr direkt berechnet werden
können. Der Einfluss dieser Prozesse auf die meteorologischen Größen wird
dabei durch numerische Zusammenhänge beschrieben.
Die Problematik des Einmischens in die turbulente Grenzschicht ist keine kom-
plett neue Fragestellung. Deshalb sollen explizit drei derzeit noch offene Fra-
gen formuliert werden, die diese Arbeit von den bisherigen Studien abgrenzen:

1. Welche Einzelprozesse, die Einmischen bewirken, können am Oberrand
der atmosphärischen Grenzschicht beobachtet werden? Stehen diese
Einzelprozesse in einem Zusammenhang zur Stabilität der Schichtung
in der freien Atmosphäre?

2. Für Parametrisierungen des Einmischprozesses in der atmosphärischen
Grenzschicht ohne Scherung werden vorrangig die Grenzschichthöhe und
die konvektive Geschwindigkeit, die eine Funktion des turbulenten Wär-
meflusses am Boden darstellt, verwendet. Grundlage für diese Parame-
trisierungen sind Annahmen von Relationen zwischen den vorherrschen-
den Längenskalen und Geschwindigkeitsskalen. Sind diese Relationen
konsistent mit den Ergebnissen neuer hoch aufgelöster Messungen?

3. Im Bereich der Fluiddynamik werden mit der integrale Längenskala und
der Varianz der Geschwindigkeit zwei Skalen, die die Turbulenz direkter
beschreiben, verwendet. Kann eine Verbesserung der Parametrisierung

4



des Einmischprozesses in der atmosphärischen Grenzschicht durch die
Verwendung dieser “turbulenten” Skalen erzielt werden?

Eine Beantwortung der ersten Fragestellung ist möglich durch die Eigenschaft
des Lidars, räumlich und zeitlich sehr hoch aufgelöste Messungen des Ae-
rosolrückstreuverhältnisses und somit des Aerosolgehalts in der Atmosphäre
zu liefern. Bisherige Beobachtungen mit dieser Technik konnten zwar deut-
lich Fluktuationen der Grenzschichthöhe nachweisen, aber es erfolgte bisher
noch keine Systematisierung, wie sie im Rahmen von Laborstudien und nume-
rischen Simulationen erfolgt ist. Diese Lücke soll in dieser Arbeit geschlossen
werden. Die zweite Fragestellung ist in Richtung der bisherigen Modelle und
daraus hervorgehender Parametrisierungen gerichtet. Die nun vorhandenen
Verfahren der messtechnischen Erfassung verschiedener Längen- und Ge-
schwindigkeitsskalen in der Grenzschicht, ermöglichen die Überprüfung bis-
her verwendeter funktionaler Zusammenhänge. Mit der dritten Fragestellung
sollen bewährte Ansätze aus der Fluiddynamik in die atmosphärische Grenz-
schicht übertragen werden. Trotz gleicher Fragestellungen werden Resultate
aus diesem Gebiet nur sehr eingeschränkt in der Grenzschichtmeteorologie
verwendet, was nicht zuletzt durch bisher fehlende messtechnische Möglich-
keiten begründbar ist. Durch die Verwendung von neuen Skalen wird versucht,
funktionale Zusammenhänge zwischen der Breite der Randzone und der Ein-
mischgeschwindigkeit klarer herauszuarbeiten und die Parametrisierung zu
verbessern.

Die Arbeit untergliedert sich in sieben Kapitel. In Kapitel 2 erfolgt ein Einblick in
den derzeitigen Wissensstand zum Einmischen am Oberrand der atmosphä-
rischen Grenzschicht. Dabei werden die in Laborexperimenten und numeri-
schen Studien ermittelten Einzelprozesse, die Einmischen bewirken können,
vorgestellt und es wird ein Überblick über bestehende Modellansätze gege-
ben. Die Vielzahl der in der Literatur verwendeten Skalen gibt eine Motivation
zur Fragestellung 3. Der neue methodische Ansatz und die dabei eingesetz-
ten Messsysteme werden in Kapitel 3 beschrieben. In diesem Zusammenhang
wird auch die verwendete Datenbasis vorgestellt, die konvektive Grenzschich-
ten sowohl in inhomogenem Terrain ohne hohe Vegetation, mit hoher Vegeta-
tion und in orographisch strukturiertem Terrain umfasst.
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1. Einleitung

In Kapitel 4 wird die konvektive Turbulenz anhand von Messdaten durch die
Betrachtung geeigneter Längen- und Geschwindigkeitsskalen charakterisiert.
Korrelationstests zwischen diesen Skalen helfen zur Beantwortung der zweiten
Fragestellung. Der zweite Teilaspekt im methodischen Vorgehen, die Prozess-
visualisierung, wird in Kapitel 5 betrachtet. Ein qualitativer Vergleich zwischen
visualisierten Einzelprozessen in der atmosphärischen Grenzschicht mit Hilfe
der Daten des Doppler Lidars und identifizierten Einzelprozessen aus Labor-
experimenten und Grobstruktursimulationen gibt Aufschluss über die Abläufe
in der Prozessebene und damit Antworten zur Fragestellung 1. Basierend auf
den hochaufgelösten Grenzschichthöhen kann eine Breite der Randzone aus
kleinskaligen Änderungen sowie eine Einmischrate aus den großskaligen Ta-
gesgängen abgeschätzt werden. Am Ende von Kapitel 5 werden erste Zusam-
menhänge zwischen der Stabilität der freien Atmosphäre und den Einmisch-
prozessen aufgezeigt.
Die konkrete Zusammenführung des Einmischprozesses und der Charakteri-
sierung der Turbulenz (und der Stabilität) erfolgt schließlich in Kapitel 6. Beste-
hende Parametrisierungen werden überprüft, die Variation der verwendeten
Skalen führt zur Beantwortung der Fragestellung 3 dieser Arbeit.
Im letzten Kapitel findet sich neben einer Zusammenfassung der wesentlichen
Ergebnisse, ein Resümee über den Nutzen der neu eingesetzten Technik, so-
wie ein Ausblick auf offene Fragestellungen und mögliche Lösungsansätze.
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2. Der Prozess des Einmischens in die turbulente
Grenzschicht

Das Einmischen im Übergangsbereich zwischen einem turbulenzarmen Um-
gebungsfluid und einem turbulenten Fluid stellt einen komplexen Prozess dar.
In diesem Kapitel werden die Definitionen und Grundlagen für die Betrachtung
dieses Prozesses im Bereich der atmosphärischen Grenzschicht zusammen-
gefasst. Der Eintrag des Umgebungsfluids, hier speziell der Luft aus der freien
Atmosphäre, erfolgt abhängig von den Randbedingungen durch verschiedene
Einzelprozesse, die in Abschnitt 2 vorgestellt werden. Die Randbedingungen
im Fluid werden dabei über Längen- und Geschwindigkeitsskalen sowie über
die Stabilität beschrieben. Eine Literaturrecherche zum Einmischen verdeut-
licht Unterschiede in den verwendeten Skalen, insbesondere zwischen der at-
mosphärischen Grenzschichtmeteorologie und den Studien in der Fluiddyna-
mik. Zum Schluss dieser Einführung werden bestehende Modellansätze vorge-
stellt. Dabei wird verdeutlicht, dass bereits eine Vielzahl von Modellen existiert,
so dass es nicht sinnvoll erscheint ein neues Modell zu entwickeln. Vielmehr
ist das Ziel, bestehende Modelle nach ihrer Güte und Anwendbarkeit in Bezug
auf die atmosphärische Grenzschicht zu beurteilen.

2.1. Atmosphärische Grenzschicht

Grenzschichten werden in der Strömungslehre als der Bereich betrachtet, in
dem das Fluid durch eine Berandung und die damit verbundenen Reibungsef-
fekten beeinflusst wird (Prandtl et al., 1993). Die atmosphärische Grenzschicht
wird ganz allgemein als der Teil der Troposphäre definiert, der direkt auf Antrie-
be der Erdoberfläche reagiert. Typischerweise werden dabei Reaktionszeiten
von weniger als einer Stunde (Stull, 1988) bis zu einem Tag (Garratt, 1994)
angesetzt. Es ist der Bereich der Atmosphäre, in dem sich der größte Teil des
menschlichen Lebens abspielt, in den Luftverschmutzungen emittiert werden
und dessen Eigenschaften das tägliche Wettergeschehen wesentlich mitbe-
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2. Der Prozess des Einmischens in die turbulente Grenzschicht

stimmen. Die atmosphärische Grenzschicht ist das Bindeglied zwischen der
Erdoberfläche und der reibungsfreien Atmosphäre. Im Folgenden wird die rei-
bungsfreie Atmosphäre oberhalb der Grenzschicht als freie Atmosphäre be-
zeichnet werden.

In Hochdruckgebieten vollzieht die Grenzschicht einen gut bekannten Tages-

gang, wobei verschiedene Schichten und Stadien unterschieden werden kön-

nen (Abb. 1). Im Verlaufe des Tages bildet sich unter einer Inversion die Mi-

schungsschicht aus. Diese wird bestimmt durch Turbulenz und weist im Ideal-

fall nahezu höhenunabhängige Verläufe von potentieller Temperatur, Feuchte

und Aerosolgehalt auf. Die Restschicht entwickelt sich aus der Mischungs-

schicht nach Abklingen der Turbulenz, während sich die stabile nächtliche

Grenzschicht nach Sonnenuntergang vom Boden her aufbaut und durch schwa-

che sporadische Turbulenz gekennzeichnet ist. Zusätzlich werden eine Boden-

schicht, die sich ungefähr über die unteren 5% bis 10% der Grenzschicht-

höhe erstreckt und die Randzone, die den Übergang zwischen Mischungs-

schicht und freier Atmosphäre beschreibt, definiert. In Tiefdruckgebieten kann

die Grenzschicht schwer identifiziert werden. Ursache dafür ist eine Auflösung

der notwendigen abschließenden Inversion durch großräumige Labilisierung

der Atmosphäre in Folge der für ein Tiefdruckgebiet typischen Hebung. Oft

dient die Wolkenuntergrenze als Oberkante. Abhängig von der geografischen

Lage werden maritime und kontinentale Grenzschichten unterschieden.

In der Grenzschicht wird Energie durch Turbulenz umverteilt. Es können vier

Entstehungsmechanismen von Turbulenz unterschieden werden (z.B. Dear-

dorff, 1983): (i) die Windscherung nahe der Erdoberfläche, (ii) die Windsche-

rung am Übergang von der Grenzschicht zur freien Atmosphäre, (iii) Konvekti-

on und (iv) interne Quellen von turbulenter kinetischer Energie, wie beispiels-

weise Kondensationsprozesse in Wolken. Prozesse, die zur Kategorie (iv) ge-

hören, sollen bei allen weiteren Betrachtungen ausgeschlossen werden, d.h.

es wird nur die trockene Grenzschicht betrachtet. In Verbindung mit den Ent-

stehungsmechanismen (i) und (ii) wird von mechanisch oder dynamisch er-

zeugter Turbulenz gesprochen, im Fall des Mechanismus (iii) von thermisch

oder konvektiv erzeugter Turbulenz.
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2.1. Atmosphärische Grenzschicht

Abb. 1.: Typischer Verlauf der Stadien der atmosphärischen Grenzschicht nach Stull
(1988).

Ein Maß für die Intensität der Turbulenz ist die turbulente kinetische Energie

(TKE), die über die Geschwindigkeitsvariationen definiert wird:

e =
1
2

(
u′2 + v′2 +w′2

)
[2]

Ausgehend von den prognostischen Gleichungen der Varianzen (Stull, 1988)

kann eine Budgetgleichung der TKE formuliert werden:

S = M+A+T +P+D [3]

de
dt

= −u′iu′j
∂Ui

∂x j
+δi3

g
θ

u′iθ ′ − ∂u′je
∂x j

− 1
ρ

∂u′i p′

∂xi
− ε. [4]

Die einzelnen Terme beschreiben die Speicherung und Advektion der TKE (S),

die mechanische Produktion von TKE (M), die konvektive erzeugte Turbulenz

(A), den turbulenten Transport von TKE (T), den Druckkorrelationsterm (ver-

bunden mit Schwerewellen) (P) und die Dissipation (D). Unter der Annahme

horizontaler Homogenität und unter Vernachlässigung von großräumigem He-

ben und Absinken vereinfacht sich die Budgetgleichung zu

de
dt

=−
[

u′w′∂U
∂ z

+ v′w′∂V
∂ z

]
+

g
θ

w′θ ′ − ∂w′e
∂ z

− 1
ρ

∂w′p′

∂ z
− ε. [5]

Die Grenzschichthöhe h gilt als einer der fundamentalen Parameter in Grenz-

schichtstudien und Grenzschichtmodellen. Abhängig vom Verfahren zur Be-
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2. Der Prozess des Einmischens in die turbulente Grenzschicht

stimmung von h, bzw. den zur Verfügung stehenden atmosphärischen Mess-

größen, aber auch von der beabsichtigten Anwendung selbst, wird die Grenz-

schichthöhe in der Literatur verschieden abgeleitet. Im Folgenden soll gelten,

dass h0 die Höhe der Mischungsschicht ist, welche am Unterrand der Rand-

zone endet. h2 ist die Höhe, in der die freie Atmosphäre beginnt und bildet

somit den Oberrand der Randzone. Als h wird eine dazwischen liegende, oft

als eigentliche Höhe der Grenzschicht bezeichnete, Höhe definiert. Alle drei

Höhen h, h0 und h2 beziehen sich auf den Boden als Ausgangshöhe. Es muss

zwingend gelten, dass h0 ≤ h ≤ h2, und nicht, dass h = h2+h0
2 .

Um einen Eindruck über die Bandbreite verschiedener Ableitungen der eben

definierten Höhenangaben zu geben, sollen hier die häufigsten Definitionen

angegeben werden:

1. h ist die Höhenstufe mit dem höchsten negativen turbulentem Wärmefluss

w′θ ′
V , z.B. Stull (1988); Deardorff et al. (1980); Fedorovich et al. (2004);

2. h ist die Unterseite der tiefsten Inversion, z.B. Kaimal et al. (1976); Kalthoff

et al. (1998);

3. h ist die Höhe, die ein aufsteigendes Luftpaket erreicht, bis es auftriebs-

neutral ist, z.B. Hennemuth und Lammert (2006);

4. h0 ist der Punkt, an dem der turbulente Wärmefluss verschwindet, h2 der

Punkt, über dem der Wärmefluss vernachlässigbar klein ist, z.B. Kim et al.

(2003); Conzemius und Fedorovich (2006a);

5. h0 ist die Höhe, in der der Anteil der Luft, der charakteristische Eigen-

schaften (Temperatur, Feuchte, Aerosolgehalt) der Mischungsschicht auf-

weist, bei 90 bis 95% liegt (Stull, 1988), h2 die höchste Höhe, in die sehr

kleine Mengen an Mischungsschichtfluid vordringen können; sowohl h0

als auch h2 stimmen mit der vorhergehenden Definition 4 nach den Stu-

dien von Deardorff et al. (1980) überein;

6. h ist die maximale Höhe der heftigsten Aufwinde, nach Stull (1988);

7. h ist die Höhe, in der 50% der Luft Charakteristika der freien Atmosphäre

aufweisen, z.B. Deardorff et al. (1980) ;
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2.2. Einmischprozesse

8. h ist die Mitte der Randzone, es gilt in diesem Fall also explizit h = h2+h0
2 ,

z.B. Cohn und Angevine (2000), Steyn et al. (1999).

Für die Bestimmung der Grenzschichthöhe aus Messdaten müssen eindeu-

tig definierte Größen, wie Aerosolgehalt oder potentielle Temperatur, Verwen-

dung finden. Die meisten Ansätze gehen von steilen Gradienten dieser Größen

im Bereich der Grenzschichthöhe aus. Eine sehr ausführliche Übersicht über

gängige Verfahren geben Seibert et al. (2000). Die Problematik der Messung

der Grenzschichthöhe, insbesondere eine zuverlässige operationelle Bestim-

mung, ist nach wie vor ein Forschungsthema. Dies zeigen gegenwärtige Veröf-

fentlichungen, beispielsweise Nielsen-Gammon et al. (2008) oder Hennemuth

und Kirtzel (2008). Die in dieser Arbeit verwendete messtechnisch praktikable

Definition der Grenzschichthöhe und damit verbundene Ermittlungsverfahren

werden in Abschnitt 4.1 vorgestellt.

2.2. Einmischprozesse

Das Anwachsen der Höhe der turbulenten Grenzschicht in den Bereich der

freien Atmosphäre in den Morgen- und Mittagsstunden ist ein gut dokumen-

tierter Prozess (Stull, 1988). Ursache ist die Zunahme der solaren Einstrah-

lung am Erdboden. Detaillierter wird das Wachstum durch das Zusammen-

spiel von vertikalem turbulentem Wärmefluss und Impulsfluss, der Stabilität

der freien Atmosphäre oberhalb der Grenzschicht, großskaligen vertikalen Be-

wegungen sowie Einmischprozessen von Luft aus der freien Atmosphäre in

den turbulenten Bereich bestimmt (Cohn und Angevine, 2000; Deardorff, 1983;

Driedonks und Tennekes, 1984). Die Anfangsbedingungen gegeben durch die

Grenzschichtstruktur vom Vortag und deren Entwicklung über Nacht (Foche-

satto et al., 2001) sowie das Vorhandensein von Wolken (Moeng et al., 1999)

verändern den Prozess. Auch horizontale Advektion (de Wekker et al., 2004)

und orographisch induzierte Effekte, wie Sekundärzirkulationen (Kalthoff et al.,

1998) können eine Rolle spielen. Entscheidend für die Beschreibung des Grenz-

schichtwachstums ist die Kenntnis der antreibenden Einflüsse und der hem-

menden Prozesse.
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2. Der Prozess des Einmischens in die turbulente Grenzschicht

Basierend auf dem Wachstum der Grenzschichthöhe dh
dt , kann eine Einmisch-

geschwindigkeit oder Einmischrate we definiert werden:

we =
dh
dt

−wL =
∂h
∂ t

+�v ·∇h−wL [6]

wobei wL den Term beschreibt, der das Auftreten von großräumigem Heben

und Absinken wiedergibt. Im Fall von schwachem Wind oder horizontaler Ho-

mogenität der Grenzschicht kann der Advektionsterm�v ·∇h vernachlässigt wer-

den. Üblicherweise ist we nur in Bereichen definiert, in denen we ≥ 0 gilt .

Das Einmischen in die atmosphärische Grenzschicht ist ein allgemeines Pro-

blem aus der Fluiddynamik. Hier beschreibt der Begriff des Einmischens einen

Prozess der Einbeziehung von Teilen eines laminaren Fluids aus der Umge-

bung in ein angrenzendes turbulentes Fluid derart, dass das Umgebungsfluid

Teil des turbulenten Fluids wird. Das Einmischen tritt dabei nur in Richtung

nicht-turbulentes Fluid in turbulentes Fluid auf. Speziell fällt das Einmischen in

die atmosphärische Grenzschicht in den Bereich der geschichteten Fluide. Es

konnten in Laborstudien1 verschiedene Einzelprozesse, die das Einmischen

bei geschichteten Fluiden bewirken, unterschieden werden. Abb. 2 nach Car-

ruthers und Hunt (1986) skizziert die vier wesentlichen Prozesse:

(i) Großräumiges Umschließen von Umgebungsfluid durch das turbulente Fluid

mit anschließendem Einmischen des eingeschlossenen Fluids durch Turbu-

lenz bis auf die molekulare Ebene stellt den anschaulichsten Prozess dar.

Screenivas und Prasad (2000) unterscheiden hierbei zusätzlich zwischen dem

rein materiellen Einschließen und dem Mitbewegen des nicht-turbulenten Fluids

durch eine induzierte Geschwindigkeit. Eine damit verknüpfte Vorstellung ist

das Einschließen von großen Luftpaketen zwischen den einzelnen Wirbeln

bzw. Aufwindschläuchen, beschrieben z.B. von Boers und Eloranta (1986)

oder Gryning und Batchvarova (1994).

(ii) Durch Scherung im Bereich der Grenzfläche zwischen den beiden Fluiden

können Scherungsinstabilitäten erzeugt werden (Fernando, 1991). Kim et al.

1Typischerweise werden für Studien dieser Art Wassertanks verwendet (die Abmessung bei

McGrath et al. (1997) z.B. beträgt 25 x 25 x 60 cm), in denen Turbulenz durch oszillierende

Gitter oder durch die Verwendung von Heizplatten verursacht wird. Schichtungen werden

in diesen Tanks oft durch die Verwendung von salzigen Lösungen erzeugt.

12



2.2. Einmischprozesse

Abb. 2.: Veranschaulichung von Einmischprozessen nach Carruthers und Hunt
(1986): (i) großräumiges Einschließen, (ii) Kelvin-Helmholtz-Instabilitäten, (iii)
Grenzschichtdeformation und (iv) interne Wellen.
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2. Der Prozess des Einmischens in die turbulente Grenzschicht

(2003) beschreiben großskalige instabile Kelvin-Helmholtz Wellen im Zusam-

menhang mit konvektiven Rollen. Strang und Fernando (2001) beobachten zu-

sätzlich zum Regime der Kelvin-Helmholtz Instabilitäten ein weiteres Regime

in Form von anwachsenden Hölmböe Wellen. Scherungsinstabilitäten können

auch durch sich parallel zur Inversionsschicht laufende Wirbel verursacht wer-

den (Hunt, 1998). Alle Scherungsinstabilitäten können über brechende Wellen

Mischung auf molekularer Ebene hervorrufen.

(iii) Auftreffende konvektive Wirbel (Linden, 1973) oder Aufwindschläuche (Bai-

nes, 1975) können die Grenzschicht so stark deformieren, dass dünne Fila-

mente in die turbulente Region gezogen und dort untergemischt werden. Da-

für sind signifikante Vertikalgeschwindigkeiten notwendig, da die Grenzschicht

sonst durch das Turbulenzelement effektiv nicht verformt werden kann (Hunt,

1998; Fernando und Hunt, 1997). Sullivan et al. (1998) beschreiben einen Pro-

zess bei dem kleine Pakete warmer Luft an den Seiten der Deformationen nach

unten gezogen werden. McGrath et al. (1997) erwähnen im Zusammenhang

mit auftreffenden Turbulenzelementen und größerer Stabilität einen Prozess

des Störens der Grenzfläche, verbunden mit einem Abscheren von größeren

Fluidpaketen durch Wirbel, die nur teilweise in die Grenzfläche vordringen.

(iv) Auftreffende konvektive Wirbel können die Grenzfläche auch stören und in-

terne Wellen in einem großen Frequenzbereich erzeugen (Dohan und Suther-

land, 2003; Fernando und Hunt, 1997). Resonante Moden können sich dabei

derart verstärken, dass es zum Brechen einzelner Wellen kommt, welches ein

Aufbrechen der Grenzfläche und ein Eindringen von Fluid bewirkt (Carruthers

und Moeng, 1987, Hannoun und List, 1988).

Einzelne Autoren, wie beispielsweise Crum et al. (1987), beschreiben ein late-

rales Einmischen in die Aufwindschläuche nach dem Eindringen in die freie At-

mosphäre. Da dieser Prozess aber nur über kurze Zeiträume aktiv möglich ist,

kann sein Beitrag zum Anwachsen der Grenzschicht vernachlässigt werden.

Fernando (1991) erwähnt zusätzlich ein Regime bei sehr großer Stabilität, in

dem das Einmischen rein durch molekulare Diffusion stattfindet.

Die einzelnen Prozesse (i) bis (iv) können teilweise auch gleichzeitig auftreten.

Welcher Einmischungsprozess dominant ist, hängt stark von den Bedingungen

im Fluid und am Übergang zwischen turbulenter und nicht-turbulenter Region
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2.2. Einmischprozesse

ab. Insbesondere werden in der Literatur geschichtete Fluide mit und ohne

Scherung unterschieden. Für die Beschreibung dieser Bedingungen wird oft

die Richardsonzahl Ri verwendet, die allgemein ein Verhältnis zwischen Tur-

bulenz dämpfenden und Turbulenz generierenden Einflüssen angibt. Für Ein-

mischprozesse wird eine Schicht-Richardsonzahl definiert zu

Ri = Δb
L

V 2 [7]

mit dem Unterschied im Auftrieb beim Übergang vom turbulenten in das nicht-

turbulente Fluid Δb = gΔρ
ρ = gΔθV

θV
, einer typischen Längenskala L sowie einer

typischen Geschwindigkeitsskala V für den Prozess. Der Spezialfall der Ska-

lenkombination (L,V ) = (h,w∗), mit der Grenzschichthöhe h und der konvek-

tiven Geschwindigkeit nach Deardorff (1970) w∗ =
[

ghw′θ ′
V 0

θV

]1/3

, wird als kon-

vektive Richardsonzahl Ri∗ bezeichnet. Tab. 1 und 2 geben eine Auswahl von

in der Literatur verwendeten Längen- bzw. Geschwindigkeitsskalen wieder. Al-

le zitierten Veröffentlichungen beschäftigen sich dabei mit dem Prozess des

Einmischens, bzw. des Anwachsens einer turbulenten Schicht.
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2.2. Einmischprozesse

Auf den ersten Blick wird deutlich, dass insbesondere für die Geschwindig-

keitsskala unterschiedliche Größen in der Literatur verwendet werden. Einer-

seits werden Skalen, die ausschließlich auf Bodengrößen basieren, genutzt,

wie z.B. die Schubspannungsgeschwindigkeit u∗,0, andererseits werden Ska-

len in Höhe der Randzone angesetzt, wie z.B. die sogenannte Top-Down Ge-

schwindigkeit W∗. Nur wenige Skalen basieren auf Abmessungen konvektiver

Turbulenzelemente, wie die von Linden (1973). Eine Ordnung ergibt sich be-

züglich der Turbulenzursache: Im Fall einer rein konvektiven Grenzschicht wird

oft w∗ verwendet. Dagegen wird u∗,0 angesetzt, wenn mechanische Turbulenz-

produktion am Boden dominiert. Mit einer kombinierten Skala aus diesen bei-

den Größen werden beide Effekte berücksichtigt. Im Fall von starker Scherung

am Übergang einer turbulenten zu einer nicht-turbulenten Schicht wird übli-

cherweise der Geschwindigkeitssprung über den Rand ΔV benutzt.

Bei näherer Betrachtung wird eine weitere Systematik in der Nutzung der Ska-

len deutlich. In Verbindung mit der atmosphärischen Grenzschicht wird über-

wiegend eine kombinierte Skala aus w∗ und u∗,0 für die Geschwindigkeitsskala

und h für die Längenskala angesetzt, während im Bereich der Fluiddynamik die

Standardabweichung der Geschwindigkeit σu und die integrale Längenskala l

(vgl. Abschnitt 4.1.2) als Skalen genutzt werden. Eine einfache Erklärung für

diesen Unterschied kann in den messtechnischen Möglichkeiten begründet lie-

gen, die bisher bei atmosphärischen Studien eine Verwendung der einfach zu

ermittelnden Bodengrößen, Messungen in der Grenzschicht oder gar am obe-

ren Rand der Grenzschicht vorzogen. Viele Autoren argumentieren in diesem

Zusammenhang mit direkten Proportionalitäten der Bodengrößen zu den Ska-

len der Turbulenz, welche aber i. A. nicht nachgewiesen werden. Andererseits

erscheint die direkte Verwendung von Skalen, die die Turbulenz als die eigent-

liche Ursache des Einmischprozesses beschreiben, geeigneter.

Durch die unterschiedlichen Skalierungen lassen sich konkrete Zahlenwerte

für Ri, die im Zusammenhang mit Studien zu dominierenden Einmischprozes-

sen gefunden wurden, nur bedingt vergleichen. Trotzdem sollen an dieser Stel-

le einige Beziehungen kurz dargelegt werden. Fernando und Hunt (1997) be-

schreiben die Prozesse (ii) bis (iv) als die vorherrschenden Prozesse für das

Einmischen in Grenzflächen ohne Scherung für Ri≥ 1. Für Ri> 35, sprich unter

19



2. Der Prozess des Einmischens in die turbulente Grenzschicht

stabilen Bedingungen, ist Prozess (iv) der alleinige Mischungsprozess. Hunt

(1998) beschreibt in seinen Ausführungen zur konvektiv erzeugten Turbulenz

die Erzeugung von lokalen Instabilitäten durch sich parallel zur Grenzfläche

bewegende Wirbel als Mechanismus für Ri ≤ 1, die Bildung dünner Filamente

im Zusammenhang mit der Deformationen der Grenzfläche durch auftreffende

Wirbel für Ri � 1 und das Überschlagen von internen Wellen als den vorherr-

schenden Mischungsprozess für Ri ≥ 1. Ähnlich ist auch die Reihenfolge bei

McGrath et al. (1997): Einschließungsprozesse bei kleinen Ri, gefolgt von De-

formation und Aufbrechen der Grenzfläche durch auftreffende Wirbel (Ri < 15),

anschließend ein Prozess des Störens der Grenzfläche durch Wirbel, die nicht

mehr in den Bereich der stabilen Schicht eindringen können (15 leqRi≤ 40) und

schließlich die Erzeugung von internen Wellen und deren Brechen (Ri ≥ 40).

Turner (1986) stellt die Prozesse (iii) und (iv) als zwei unterschiedliche Be-

schreibungen des selben Prozesses dar, was eventuell durch das gleichzeiti-

ge Auftreten begründet werden kann. Kelvin-Helmholtz-Instabilitäten können

nach Turner (1986) nur wenig vertikale Mischung verursachen, auch wenn

große Scherung vorliegt. Für Materialtransport über eine Grenzfläche müs-

se ein zusätzlicher turbulenzerzeugender Vorgang aktiv sein. Fernando und

Hunt (1997) verweisen ebenfalls darauf, dass der Mechanismus (ii) nur auf

kleinen Skalen von Bedeutung ist. Studien an Grenzflächen mit starker Sche-

rung (Strang und Fernando, 2001, Kim et al., 2003, Conzemius und Fedoro-

vich, 2006b) zeigen hingegen, dass der Mechanismus (ii) durchaus von ent-

scheidender Bedeutung sein kann. Sullivan et al. (1998) beschreiben die Pro-

zessabfolge als großräumiges Einschließen bei kleinen Ri, abgelöst von Einmi-

schungsprozessen an den Seiten von Wirbeln bei größeren Ri und schließlich

molekulare Diffussion bei sehr großen Ri. Wellenbrechen kann in den Simula-

tionen nicht beobachtet werden. Analoge qualitative Studien zu Einzelprozes-

sen für die atmosphärische Grenzschicht liegen nicht vor.

2.3. Randzone

Die Randzone ist der Bereich zwischen turbulentem und nicht-turbulentem

Fluid. Sie tritt immer in Verbindung mit dem Einmischprozess auf und ist durch
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2.3. Randzone

die stattfindenden Prozesse geprägt. Im englischen Sprachraum wird dieser

Bereich als entrainment zone in Anlehnung zu entrainment, frei übersetzt “Mit-

reißen” oder “Einmischen”, bezeichnet. Dieser Bereich ist selbst nicht mehr gut

durchmischt, da Teile des nicht-turbulenten Fluids zwar eingezogen, aber noch

nicht vollständig untergemischt bzw. eingebaut wurde (Deardorff et al., 1980).

Eine Randzone existiert auch für die turbulente atmosphärische Grenzschicht

und ist als ihr fester Bestandteil anzusehen. Sie verbindet die Mischungs-

schicht mit der darüberliegenden turbulenzarmen freien Atmosphäre. Sie ist

eine stabile Schicht, die ähnlich einem Deckel die von der Erdoberfläche auf-

steigende warme Luft bremst und ihre turbulente kinetische Energie reduziert.

Die atmosphärische Randzone zeigt große Gradienten von mittlerer relativer

Feuchte und Aerosolgehalt (Flamant et al., 1997) sowie einem stabilen Tempe-

raturgradienten, der signifikant stärker als der der freien Atmosphäre ist (Bey-

rich und Gryning, 1998). Deardorff et al. (1980) geben die Ausdehnung der

Randzone zwischen 20 und 40%, typischerweise 25%, des gut durchmisch-

ten Bereichs an. Stull (1988) verweist auf durchschnittlich 40%. Gryning und

Batchvarova (1994) erwähnen, dass die Randzone eine Breite in der Größen-

ordnung der Ausdehnung der Mischungsschicht erreichen kann, wohingegen

Beyrich (1994) darauf verweist, dass die Mächtigkeit der Mischungsschicht so-

gar übertroffen werden kann. Eine äquivalente Aussage findet sich auch in Sun

et al. (2005): Die Ausdehnung der Randzone macht typischerweise 30% der

Mischungsschichtbreite aus, sie kann aber bis zu einer Ausdehnung vergleich-

bar mit der Mischungsschichthöhe anwachsen.

Im Folgenden soll die Ausdehnung der Randzone mit Δh bezeichnet werden.

Mit den Definitionen aus Abschnitt 2.1 gilt dabei Δh = h2 −h0. Es sei an dieser

Stelle auf die ebenfalls gebräuchliche Definition δh= h2−h verwiesen, die aber

hier nicht weiter betrachtet werden soll.

Zur Bestimmung der Breite der Randzone Δh werden in der Literatur zwei ver-

schiedene Ansätze verfolgt. Einerseits wird diese Zone als ein horizontales

räumliches Mittel oder zeitliches Mittel definiert, welches aus der Verteilung

einzelner hochaufgelöster Grenzschichthöhen bestimmt wird (z.B. Deardorff

et al., 1980; Flamant et al., 1997). Definitionen dieser Art sollen hier als “sta-

tistische Definition” bezeichnet werden. Andererseits wird die Übergangszone
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2. Der Prozess des Einmischens in die turbulente Grenzschicht

zwischen Mischungsschicht und freier Atmosphäre innerhalb eines einzigen

Profils einer in der Mischungsschicht als konstant betrachteten Größe, wie z.B.

des Aerosolgehalts oder der potentiellen Temperatur, als Abschätzung für Δh

verwendet (Davis et al., 1997; Haegeli et al., 2000). Folgende Zusammenstel-

lung verschiedener Definitionen für die Randzone verdeutlicht die Problematik

eines fehlenden einheitlichen Ansatzes:

1. Δh ist der Bereich, in dem die Luft in einem horizontalen Gebiet oder über

einen bestimmten Zeitraum zu mehr als 5% und zu weniger als 100%

(Stull, 1988) bzw. 95% (Steyn et al., 1999), bzw. 90 bis 95% (Beyrich und

Gryning, 1998) Charakteristika der Luft der freien Atmosphäre aufweist.

2. Δh ist die Region, in der mittlere Profile von virtueller potentieller Tempe-

ratur, Feuchte und/oder Aerosolkonzentration einen starken, signifikanten

Gradienten aufweisen, z.B. Cohn und Angevine (2000).

3. Δh ist die Region, in der der turbulente Wärmefluss w′θ ′
V negativ ist, z.B.

Stull (1988) .

4. h2 und h0 können aus Fluktuationen von h über einen bestimmten zeit-

lichen oder räumlichen Bereich durch Definition von Perzentilen abge-

schätzt werden: in Cohn und Angevine (2000) 15tes und 85tes Perzentil

über 1h; Melfi et al. (1985) und Davis et al. (1997) viertes und 98tes Per-

zentil über einen Bereich von 15.5 km oder Flamant et al. (1997) 4tes bis

8tes Perzentil für die untere Grenze der Grenzschicht h0.

5. Δh ist die Standardabweichung von h, z.B. Davis et al. (1997) .

2.4. Modellvorstellungen zum Grenzschichtwachstum

Um Einmischungsprozesse zu beschreiben, wurden in den letzten 60 Jahren

Parametrisierungen und Modelle entwickelt. Ansätze für Parametrisierungen

können aus Ergebnissen von Laborstudien und atmosphärischen Messungen

gewonnen werden. Entsprechende Relationen werden in Kapitel 6 wiederge-

geben. Für die Entwicklung von Modellen können zwei Ansätze unterschieden
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werden: einerseits Modelle auf Basis der beobachteten Einzelprozesse, ande-

rerseits die Verwendung von Sprungmodellen.

2.4.1. Theoretische Modelle auf Basis von Sprungmodellen

Die Grundidee hinter diesen Modellen ist, dass die Energie, die für Einmisch-

prozesse aufgewendet wird, ein Teil der turbulenten kinetischen Energie (TKE,

vgl. Abschnitt 2.1) in der Grenzschicht ist. Die Einmischrate kann demnach

durch Betrachtung von Quellen, Transport und Senken (Dissipation) der TKE

ermittelt werden. Im Modell wird TKE mit den drei bereits eingeführten Mecha-

nismen verbunden: konvektiv erzeugte Turbulenz durch eine erwärmte Ober-

fläche und bodennah instabile Schichtung, mechanisch erzeugte Turbulenz

durch Reibung an der Erdoberfläche und durch Windscherung am Übergang

zwischen der Grenzschicht und der freien Atmosphäre.

Sprungmodelle nullter Ordnung

Anhand der gemessenen Profile von potentieller Temperatur, Feuchte, Wind

und Aerosolgehalt in der Mischungsschicht (Stull, 1988), kann ein Sprungmo-

dell nullter Ordnung motiviert werden. Dabei ist der vertikale Verlauf dieser

Größen in der Mischungsschicht unabhängig von der Höhe und ein Sprung in

Höhe h stellt den Übergang zur freien Atmosphäre dar. Die turbulenten Flüsse

folgen einem linearen Verlauf. Die Oberflächenschicht und die Randzone wer-

den vernachlässigt, bzw. als unendlich dünn betrachtet. Im Folgenden soll der

Einfluss der Feuchte vernachlässigt und lediglich die potentielle Temperatur

θ betrachtet werden. Abb. 3 zeigt den schematischen Verlauf der potentiellen

Temperatur θ und des turbulenten Wärmeflusses w′θ ′.

Erste Modelle, die auf diesen Ideen basieren, wurden von Ball (1960) und

Lilly (1968) beschrieben. Das erste Modell, das nicht nur die Entwicklung der

Grenzschichthöhe, sondern auch den zeitlichen Verlauf der Inversionsstärke
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2. Der Prozess des Einmischens in die turbulente Grenzschicht

Abb. 3.: Sprungmodell nullter Ordnung nach Deardorff (1979)

Δθ berücksichtigt, stammt von Tennekes (1973). Auf den dort dargestellten

Grundgleichungen bauen alle nachfolgenden Modelle auf:

∂θ
∂ t

=
1
h
(w′θ ′0 −w′θ ′

h), [8]

−w′θ ′
h = Δθ

dh
dt

, [9]

∂Δθ
∂ t

= γ
dh
dt

− ∂θ
∂ t

[10]

mit dem Sprung der potentiellen Temperatur am Übergang zwischen Grenz-

schicht und freier Atmosphäre Δθ . Index 0 gibt die Größen auf Bodenniveau,

Index h in der Höhe des Übergangs wieder. Das Gleichungssystem 8 bis 10

ist nicht geschlossen. Zur Schließung wird von den meisten Autoren die Bud-

getgleichung der TKE (Gleichung 5) verwendet. Die einzelnen Modellansätze

unterscheiden sich durch die Terme, die in der Budgetgleichung parametri-

siert bzw. vernachlässigt werden und darin, ob die Budgetgleichung lokal am

Übergang Grenzschicht zur freien Atmosphäre oder integriert über die gesam-

te Grenzschicht betrachtet wird. Im Folgenden sollen beispielhaft drei Modelle

vorgestellt werden.

Ein häufig verwendeter Ansatz für rein konvektiv angetriebene Grenzschichten

ist der, das Gleichungssystem durch ein festes Verhältnis zwischen turbulen-

tem Fluss am Boden und am Übergang zur freien Atmosphäre zu schließen

(z.B. Tennekes, 1973; Yi et al., 2001):

−w′θ ′
h = c w′θ ′0. [11]
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Hierbei gibt c den Anteil der durch Konvektion erzeugten TKE, der für den Ein-

mischprozess verwendet wird, wieder. Dieser Parameter kann als der am häu-

figsten empirisch ermittelte Parameter im Bereich des Grenzschichtwachstums

angesehen werden. Eine Übersicht der Arbeiten bis 1975 gibt Stull (1976),

neuere Bestimmungen mittels atmosphärischer Messungen finden sich z.B. in

Flamant et al. (1997) oder Haegeli et al. (2000), Ergebnisse aus Grobstruktur-

simulationen geben Sullivan et al. (1998) oder Fedorovich et al. (2004). Zusam-

menfassend liegt c in einem Intervall von [0.1, 0.4], typischerweise wird c = 0.2

verwendet. Aus dem Ansatz ergibt sich unter Ausnutzung von Gleichung 6 und

9 unter Vernachlässigung großräumiger Prozesse:

dh
dt

= we = cw′θ ′0
1

Δθ
= c

θw3∗
Δθgh

= cRi−1
∗ w∗. [12]

Die zugrundeliegende Idee kann auch auf Grenzschichten mit einer starken

Scherung im Bereich der Randzone übertragen werden. Hier liegt das Ver-

hältnis zwischen durch Scherung erzeugter TKE und der für den Einmisch-

prozess verwendeten, jedoch bei höheren Werten zwischen 0.5 (Conzemius

und Fedorovich, 2006a) und 0.7 (Price et al., 1978). Das Verhältnis zwischen

turbulentem Fluss am Boden und am Übergang zur freien Atmosphäre kann

somit Aufschluss über relative Effekte durch Auftrieb und durch Scherung auf

den Einmischprozess geben (Conzemius und Fedorovich, 2006a; Lothon et al.,

2009). Generalisiert werden kann dieser Ansatz, indem nicht nur der Wärme-

fluss am Boden, sondern in der gesamten Grenzschicht w′θ ′
GS betrachtet wird

(z.B. Deardorff, 1976):

−w′θ ′
GS =

[ −2c
(1− c)

]∫ 1

0
w′θ ′d

( z
h

)
. [13]

Tennekes und Driedonks (1981) stellen Ansätze verschiedener Autoren zu-

sammen, die auf einer Parametrisierung des TKE-Budgets lokal am Übergang

zwischen der Grenzschicht und der freien Atmosphäre aufbauen. Zusammen-

fassend schlagen Tennekes und Driedonks (1981) für die einzelnen Terme der

TKE-Budgetgleichung

∂e
∂ t

= M+A+(T +P)+D, [14]

CS
u2

h
dh
dt

=

(
CM[(ΔU)2 +(ΔV )2]

1
h

dh
dt

)
+

g
θ

θ ′w′
h +CT

u3

h
−CDu2NBV , [15]
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2. Der Prozess des Einmischens in die turbulente Grenzschicht

mit der Geschwindigkeitskala

u2 = w2
∗+4u2

∗,0, [16]

der Auftriebsfrequenz (Brunt-Väisälä Frequenz) N2
BV = g γ

θ und den Koeffizien-

ten CT = 0.6, CS = 4.3, CD = 0.03 und CM = 0.7 vor. Die Parametrisierung der

zeitlichen Änderung der TKE basiert auf Ergebnissen von Zilitinkevich (1975),

die der Dissipation geht auf Zeman und Tennekes (1977) zurück. Werden Ter-

me 1, 2 und 5 vernachlässigt, so ergibt sich aus diesem Ansatz das Modell

von Tennekes (1973)

−w′θ ′
h = c

θ
g

u3

h
, [17]

wobei c = 0.2 ist und eine leicht modifizierte kombinierte Geschwindigkeitskala

u3 = w3
∗+ηu3

∗,0 [18]

mit η = 12.5 in Tennekes (1973) verwendet wird. Spätere Arbeiten von Drie-

donks (1982) und Driedonks und Tennekes (1984) benutzen ebenfalls diese

kombinierte Geschwindigkeitsskala, gewichten die Schubspannungsgeschwin-

digkeit aber mit η = 8, bzw. 25. Andere Veröffentlichungen gehen von niedri-

geren Werten mit z.B. η = 5 (Moeng und Sullivan, 1994) aus.

Eine dritte Klasse betrachtet die Budgetgleichung der TKE integriert über die

gesamte Mischungsschicht (z.B. Stull, 1976; Kottmeier et al., 1993; Boers

et al., 1984). Beispielhaft soll hier das Ergebnis von Gryning und Batchvarova

(1994) vorgestellt werden:

Cewe = A
gh
θ

w′θ ′0 +Bu3
∗,0 +

gh
θ

w′θ ′
h [19]

mit den Konstanten A = 0.2, B = 2.5 und C = 8, wobei der zweite Term der linken

Seite auch durch Cu2
∗,0we angegeben werden kann (Zilitinkevich, 1975; Batch-

varova und Gryning, 1990). Beide Formulierungen beschreiben die Energie,

die notwendig ist, um neu eingemischte Luft in einen Gleichgewichtszustand

mit der Luft in der Mischungsschicht zu bringen (Ausgleichsterm). Darauf und

auf den drei Grundgleichungen 8 bis 10 aufbauend kann für den Temperatur-

sprung an der Inversion

dΔθ
dh

+Δθ
(

1
h
+

1
Ah−BLMOκ

)
= γ [20]
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mit der von Karman Konstante κ und der Obukhov Länge LMO =
u3
∗,0 θ̄

g w′θ ′0 κ
her-

geleitet werden. Eine approximative Lösung, die auch mit den asymptotischen

Grenzen für LMO�−∞ (neutrale Bedingungen) und LMO�0 (konvektives Limit)

übereinstimmt, lautet:

Δθ =
Ah−BLMOκ

(1+2A)h−2BLMOκ
γh. [21]

Der Temperatursprung an der Inversion kann damit direkt mit dem Temperatur-

gradienten in der freien Atmosphäre in Verbindung gebracht werden. Wird die

Approximation auf die Grundgleichungen angewendet, ergibt sich als Modell

für das Grenzschichtwachstum:[
h2

(1+2A)h−2BLMOκ
+

Cu2
∗,0θ

γg[(1+A)h−BLMOκ]

]
dh
dt

=
w′θ ′0

γ
. [22]

Der Angleichungsterm ist nur wichtig für flache Grenzschichten, für C = 0 ver-

einfacht sich die Gleichung zu

dh
dt

=
(1+2A)w3∗+2Bu3

∗,0
g
θ h2γ

. [23]

Werden im Modell von Batchvarova und Gryning (1990) zusätzlich die beiden

Parameter A = 0 und B = 0 gesetzt, ergibt sich das so genannte “Vordring”-

Modell (Encroachment Modell):

dh
dt

=
1
γh

w′θ ′0. [24]

Nach Deardorff et al. (1980) kann damit ein “hypothetisches nicht-turbulentes

Einmischen”, verbunden mit einer Erwärmung der Grenzschicht, verstanden

werden. Einfacher ausgedrückt wächst die Grenzschicht ohne Einmischen von

Luft aus der freien Atmosphäre, bedingt durch eine Erwärmung an. Das Mo-

dell ergibt sich auch aus den Grundgleichungen 8 bis 10 unter der Annahme

Δθ = 0.

Zur Schließung der Gleichungen kann auch ein sogenannter Partitionierungs-

ansatz gemacht werden. Die Idee dahinter ist, dass für die Dissipation der TKE

ein konstanter Anteil der TKE Produktion angenommen wird. Mehr dazu ist
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2. Der Prozess des Einmischens in die turbulente Grenzschicht

z.B. in Van Zanten et al. (1999) zu finden. Beyrich (1995) gibt eine zusammen-

fassende Darstellung über weitere Modelle basierend auf dem Ansatz eines

Sprungmodells nullter Ordnung.

Die Randzone wird gemäß ihrer Definition (vgl. Abschnitt 2.3) im Allgemeinen

nicht als vernachlässigbar dünn angesehen. Inwiefern ist ein Sprungmodell

nullter Ordnung daher in der Lage, die Grenzschicht gut wiederzugeben? Lilly

(2002) vertritt die These, dass der Übergang lokal sehr scharf ist und dass die

Beobachtungen einer ausgedehnten Randzone Mittelungseffekte sind. Andere

Autoren wie Conzemius und Fedorovich (2006a) widersprechen dieser Theo-

rie. Auch deuten Ergebnisse aus Grobstruktursimulationen darauf hin, dass

der Modellansatz des Sprungmodells nullter Ordnung anderen Ansätzen mit

einer ausgedehnten Randzone unterlegen ist. Der entscheidende Vorteil der

Sprungmodelle nullter Ordnung ist jedoch ihre einfache Grundidee, die wieder-

um auch die Berücksichtigung von komplexen Einflussfaktoren zulässt.

Sprungmodell erster Ordnung und generalisiertes Modell

Sprungmodelle erster Ordnung lassen, im Gegensatz zu denen nullter Ord-

nung, eine endliche Ausdehnung der Randzone zu. Abb. 4 zeigt den Ver-

lauf der potentiellen Temperatur und des turbulenten Wärmeflusses für das

Sprungmodell erster Ordnung. Modellansätze finden sich z.B. in Betts (1973),

Betts (1974) oder Van Zanten et al. (1999). Problematisch an den Sprungmo-

dellen erster Ordnung ist, neben dem idealisierten linearen Verlauf verbunden

mit Unstetigkeitsstellen, dass das Minimum des turbulenten Wärmeflusses an

der Unterkante der Randzone auftritt und nicht, wie Messungen belegen, im

Inneren der Randzone. Haegeli et al. (2000) modifizieren das Modell von Betts

(1973) dahingehend, das die Breite der Randzone über den gesamten Bereich

des negativen Wärmeflusses ausgedehnt wird. Den Ansatz der Sprungmodel-

le erweiternd, haben Fedorovich und Mironov (1995) aufbauend auf dem Mo-

dell von Deardorff (1979) ein generalisiertes Modell entwickelt, das die Profile

ohne Unstetigkeitsstellen wiedergibt. Abb.4 stellt auch den Verlauf der Profi-

le der potentiellen Temperatur und des turbulenten Wärmeflusses in diesem

Modell dar. Die Überlegenheit der Modelle höherer Ordnung gegenüber den
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Abb. 4.: Sprungmodell erster Ordnung (links) und generalisiertes Modell (rechts), bei-
de nach Deardorff (1979)

Sprungmodellen nullter Ordnung konnte in Grobstruktursimulationen von Sul-

livan et al. (1998), Van Zanten et al. (1999) und Fedorovich et al. (2004) de-

monstriert werden.

2.4.2. Modelle auf Basis von Einzelprozessen

Zusätzlich zu den Sprungmodellen wurden auch Modelle entwickelt, die auf

den Einzelprozessen, die das Einmischen bewirken, basieren. Nach den Über-

legungen in Abschnitt 2.2 sei bereits an dieser Stelle darauf verwiesen, dass

abhängig von den Randbedingungen verschiedene Einmischregime durchlau-

fen werden. Ein Modell, das auf einem bestimmten Prozess basiert, kann somit

nur unter den Randbedingungen anwendbar sein, die den zugrundeliegenden

Einmischprozess ermöglichen.

Modell unter Berücksichtigung aufsteigender Luftpakete

Wenn ein kleines Luftvolumen (Luftpaket) wärmer als seine Umgebung ist,

steigt es beschleunigt auf, bis es die gleiche Temperatur wie seine Umgebung

hat (auftriebsneutral ist). Dieser Ansatz wird dazu verwendet, aufsteigende

Warmluftblasen zu beschreiben, deren Eindringen in die abschließende Inver-

sion die Randzone kennzeichnen und die die grundsätzliche Ursache für das
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Einmischen darstellen. Stull (1973) leitet ausgehend von diesem Ansatz und

unter Verwendung der Impulserhaltung für die Überschießdistanz d

0.5w2 =
g
T

Δθd [25]

her, wobei w die Geschwindigkeit des Luftpakets, T die Temperatur in der Nä-

he der Inversion und Δθ der Temperatursprung an der Inversion. Für die cha-

rakteristische Geschwindigkeit einer aufsteigenden Warmluftblase wird w ∝ w∗
angenommen, womit leicht die Relation

d
h
=

Δh
h

∝ Ri−1
∗ [26]

abgeleitet werden kann, die eine große Analogie zu Gleichung 12 aufweist.

Diese Relation zwischen der normierten Breite der Randzone und der Richard-

sonzahl Ri∗ gilt als das repräsentative Resultat des Modells aufsteigender Luft-

pakete. Das Modell zum Anwachsen der Grenzschicht selbst wird durch die

Gleichung

we =
ε0.5d

t∗
[27]

beschrieben, mit der Zeitskala t∗, die beschreibt, wie oft ein Luftpaket über-

schießt und einer empirischen Konstante ε, die berücksichtigt, dass mögliche

Volumen nicht vollständig eingemischt werden. Mit t∗ = 0.35h/w∗ gilt

we

w∗
∝

d
h
. [28]

Gryning und Batchvarova (1994) verwenden ebenfalls diesen Ansatz, setzen

aber die charakteristische Geschwindigkeit der Warmluftblasen mit

W∗ =
[

ghw′θ ′
h/θ

]1/3 an, womit auch mechanisch erzeugte Turbulenz in das Mo-

dell integriert wird. Dieser Ansatz kann nun ebenfalls in Gleichung 25 einge-

setzt werden und führt mit der zusätzlichen Annahme w′θ ′ |h∝ Δθwe auf

Δh
h

∝ Ri−1/3
E =

[
(g/θ)Δθh

w2
e

]−1/3

. [29]

Boers (1989) betrachtet im Zusammenhang mit diesem Modellansatz die Än-

derung der Energie durch eine sinusförmige Störung einer vormals flachen

30



2.4. Modellvorstellungen zum Grenzschichtwachstum

Schicht. Er leitet eine Erhöhung der potentiellen Energie ΔP in einem inkom-

pressiblen Fluid von
ΔP = Δρg

1
16

Δh2 [30]

mit der Höhendifferenz zwischen Maximum und Minimum Δh ab. Unter der

Voraussetzung von Energieerhaltung 1
2ρhw2 = Δρg 1

16Δh2 und der zusätzlichen

Annahme w2 � w2∗ führt diese Relation direkt auf

Δh
h

∝ Ri−0.5
∗ . [31]

Unter Ausnutzung der empirischen Relation von Sun et al. (2005)
Δh
Δθ

= Bγ−1 [32]

kann aus dem Luftpaket-Modell ein weiterer Zusammenhang für die Breite der

Randzone abgeleitet werden:

Δh
h

∝
w∗
h

(
g
T0

γ
)−0.5

, [33]

der zusätzlich die Stabilität der freien Atmosphäre (in Form von γ) beinhaltet.

Einmischen durch Deformation der Grenzschicht

Linden (1973) konnte in Laborversuchen beobachten, dass ein Wirbelring beim

Auftreffen auf eine Grenzfläche diese deformiert. Beim Rückschlagprozess

werden dünne Filamente des nicht-turbulenten Fluids in die Mischungsschicht

gezogen. Unter Verwendung der Bernoulli-Gleichung (hier nach Prandtl et al.,

1993) p
ρ
+gz+

w2

2
= const., [34]

zeigt Linden (1973), dass die maximale Deformation proportional zum Quadrat

der Froudezahl

Fr =
U(

gΔρL
ρ0

)0.5 = Ri−0.5 [35]

mit der Geschwindigkeit des Wirbelrings U , ist. Unter der Annahme, dass die

Translationsenergie des Wirbelringes komplett in Deformationsenergie umge-

wandelt wird, kann damit
we

U
∝ Fr3 = Ri−1.5 [36]
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2. Der Prozess des Einmischens in die turbulente Grenzschicht

Modell unter Berücksichtigung von internen Wellen

Dieses Modell von Fernando und Hunt (1997) basiert auf der Idee, dass das

Einmischen durch das Brechen von internen Wellen und den damit verbunde-

nen Auswirkungen auf die Grenzschicht bewirkt wird. Der Energiefluss, der für

das Einmischen zur Verfügung steht, wird aus einem nicht stationären Modell

basierend auf der Beschreibung von homogener Turbulenz abgeschätzt. Die

Herleitung liefert, dass für die normierte Einmischgeschwindigkeit

we

σu
=

g5ηα1

β
Ri−(1+n) = KRi−n1 [37]

gilt, wobei σu die Standardabweichung der Geschwindigkeit im turbulenten Be-

reich angibt. Die Parameter ergeben sich zu g5 = 3
√

2π2g3 ∗A/28, mit A = 2.4;

g3 = 55g1/36π = 0.0951; g1 = g5/6
2 /π = 0.1955 und g2 = πΓ2(5/6)/Γ2(1/3)= 0.558

(die Konstanten g1 bis g3 entstammen dem Modell für homogene Turbulenz).

η ≈ 0.2 ist die Mischungseffizienz innerhalb der aufgebrochenen Stellen; α1

entstammt einem empirischen Ergebnis für homogene Turbulenz, das besagt

l = α1h, wobei nach Thompson und Turner (1975) hier α1 = 0.1 verwendet

werden kann. Für den Parameter n1 wird ein Intervall zwischen [1.2, 1.75] an-

gegeben, K ≈ 4.5. Für die Breite der Randzone lässt sich die Relation Δh = αh

mit β = α(α +3)/6 ableiten.

Das Modell gilt vom Ansatz her nur in Bereichen, in denen der beschriebene

Einmischungsprozess vorherrschend ist. In Laborversuchen durch McGrath

et al. (1997) konnten die durch das Modell vorhergesagten Relationen über

Fluktuationen von Geschwindigkeit und Grenzfläche, sowie die über Frequenz-

spektren bestätigt werden.

2.4.3. Zusammenfassende Bewertung der Einmischmodelle

Im Bereich der Sprungmodelle, insbesondere der nullter Ordnung, gibt es eine

Vielzahl von Modellen, die das Anwachsen der Grenzschicht unter der Be-

rücksichtigung von teils komplexen Einzelprozessen beschreiben, wie z.B. des
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Ausgleichs-Effekts von Zilitinkevich (1975) oder eines Terms, der den Einfluss

von Schwerewellen beschreibt (Stull, 1976). Bereits in den 80er Jahren stellen

Driedonks und Tennekes (1984) fest, dass eine große Vielzahl an verschiede-

nen Modellen entwickelt wurde, Veränderungen der Modelle im Bereich weni-

ger Prozent aber auf Grund der schwachen Datenlage nicht evaluiert werden

können (H. Tennekes, Kommentare zu Driedonks und Tennekes, 1984). Zu-

dem zeigen Vergleiche mit numerischen Simulationen und atmosphärischen

Messdaten, dass insbesondere für die konvektive Grenzschicht bereits die ein-

fachen Modellansätze von Tennekes (1973) ausreichen, um das Wachstum

ausreichend gut zu beschreiben (Artaz und Andre, 1980; Driedonks, 1982;

Conzemius und Fedorovich, 2006b). Ein weiteres komplexes Modell auf Basis

der Sprungmodelle zu erstellen, erscheint der Autorin dieser Arbeit aus diesem

Grund nicht sinnvoll. Abschnitt 2.4.2 stellt Ansätze für Einzelprozess-basierte

Modellansätze vor. Um den Einmischprozess über den gesamten Stabilitätsbe-

reich auf dieser Basis zu beschreiben, sind mindestens vier Einzelmodelle, die

die vier verschiedenen Einmischmechanismen beschreiben, notwendig. Die-

ses kombinierte Modell stellt eine Herausforderung dar, welche die explizite

Untersuchung der Einzelprozesse erfordert. Es wird im Rahmen der vorliegen-

den Arbeit nicht bearbeitet.

Als Konsequenz aus den Modellansätzen ergibt sich ein Zusammenhang der

normierten Breite der Randzone mit der Richardsonzahl
Δh
L

∝ Ri−n1, [38]

sowie eine Relation zwischen der normierten Einmischgeschwindigkeit und

der Richardsonzahl
we

V
∝ Ri−n2. [39]

Die Potenzen n1 und n2 variieren zwischen verschiedenen Modellen und wer-

den auch in empirischen Studien unterschiedlich bestimmt (vgl. Kapitel 6). Sun

et al. (2005) merken dies bezüglich an, dass auf Grund der unterschiedlichen

Ergebnisse der Studien, die Richardsonzahl der falsche Parameter zur Pa-

rametrisierung der Randzone oder der Einmischgeschwindigkeit sein könnte.

Fedorovich et al. (2004) weisen darauf hin, dass sich viele Differenzen zwi-

schen den empirischen Studien möglicherweise mit Fehlinterpretationen der
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Relationen oder aus falschem Gebrauch des Formalismus erklären lassen.

Verbesserte Messmethoden ermöglichen in dieser Arbeit eine erneute Über-

prüfung dieser Relationen. Zusätzlich besteht die Herausforderung bessere

Parameter zu finden, die in einer eindeutigeren Relation zur normierten Breite

der Randzone, bzw. zur normierten Einmischgeschwindigkeit stehen.
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In diesem Kapitel werden die verwendeten Messsysteme vorgestellt und ein

Überblick über die Messkampagnen und einzelnen Messtage gegeben. Die

Kombination eines Doppler Lidars mit Bodenmessstationen und Radiosonden

führt zu einer neuen methodischen Herangehensweise bei der Untersuchung

des Einmischprozesses. Im ersten Abschnitt findet sich eine kurze Übersicht

über die Lidartechnik sowie über die Eigenschaften des “WindTracer” Systems.

Der aufgenommene Datensatz wird im zweiten Abschnitt vorgestellt. Das Zu-

sammenspiel aller Komponenten und die dadurch mögliche Methodik folgen im

letzten Abschnitt dieses Kapitels. Die mathematischen Methoden zur Untersu-

chung von Korrelationen, zur Regressionsanalyse, sowie zu den Glättungsver-

fahren finden sich in Anhang A.

3.1. Doppler Lidar

Für die aktive Fernerkundung mittels der Lasertechnologie wurde der Begriff

des Lidars (LIght Detection And Ranging) geprägt. Zur Erforschung der At-

mosphäre werden dabei elektromagnetischen Wellen im Bereich zwischen

250 nm und 11 μm ausgesandt und deren Wechselwirkung mit den Molekülen

und Aerosolteilchen untersucht. Erstmals in den 50er Jahren in der Literatur

erwähnt (Middleton und Spilhaus, 1953), gewinnt das Lidarverfahren in den

60er Jahren durch die Entwicklungen der Lasertechnologie stark an Bedeu-

tung. Bis Ende der 70er Jahre wurden alle heute noch gängigen Verfahren

eingeführt (in den Klammern ist jeweils die relevante Wechselwirkung angege-

ben): Elastisches Rückstreu-Lidar (Rayleigh und Mie Streuung), Differentielles

Absorptions-Lidar (Absorption), Raman-Lidar (inelastische Raman Streuung),

Fluoreszenz-Lidar (Anregung zur Fluoreszenz) sowie das Doppler Lidar (Fre-

quenzverschiebung durch Bewegung der Streuer). Abhängig vom betrachteten
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Wechselwirkungsprozess und dem damit verbundenen spezifischen Aufbau

des Systems können mit Hilfe der Lidartechnik Temperatur, Wind, Feuchte, so-

wie die Konzentration verschiedener Spurengase gemessen werden (Schwie-

sow, 1986).

3.1.1. Lasertechnologie

Die Grundlage zum Verständnis eines Lasers (Light Amplification by Stimula-

ted Emission of Radiation) bildet die eindimensionale Strahlungstransportglei-

chung, die die Änderung der spektralen Strahlungsdichte J beim Durchgang

durch ein Medium beschreibt (hier nach Measures, 1984):

dJ( f ,z)
dz

= ε( f ,z)−κ( f ,z)J( f ,z). [40]

J kann dabei durch spontane Emission

ε( f ,z) =
h f
4π

NnAmnL ( f ) [41]

zunehmen, d.h. durch Aussendung eines Lichtquants der Energie h f beim

Übergang vom höheren Energiezustand |n〉 in den niedrigeren |m〉 mit En −
Em = h f . Nn gibt die Besetzungsdichte im Zustand |n〉, L ( f ) eine Linienprofil-

funktion und Amn den Einsteinkoeffizienten der spontanen Emission an. Entge-

gen gesetzt wirkt die Absorption κ

κ( f ,z) =
h f
4π

(NmBmn −NnBnm)L ( f ). [42]

Hier bezeichnen Bnm den Milnekoeffizienten der Absorption und Bmn den der

induzierten Emission. Zwischen beiden besteht die Relation gnBnm = gmBmn,

wobei gn,gm die Entartung der Zustände angeben. Bei der induzierten Emissi-

on kann ein Lichtquant der Energie h f ein zweites gleicher Energie auslösen,

das in die gleiche Richtung läuft und die gleiche Phase aufweist. Es entsteht

kohärentes Licht. Für Nn << Nm folgt aus Gl. 40 und 42 das Beersche Absorp-

tionsgesetz mit

J( f ,z) = J( f ,0)exp(−κ( f ,z)z). [43]

Die Strahlungsdichte nimmt folglich mit dem Durchlaufen durch das Medium

ab. Für den Fall

Nn − gnNm

gm
> 0 [44]
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wird der Koeffizient κ negativ, es wird dabei von einer Besetzungsinversion ge-

sprochen, und es entsteht durch die induzierte Emission eine Verstärkung der

Strahldichte beim Durchlauf durch das Medium. Dies bildet die Grundidee des

Lasers. Real muss eine kritische Besetzungsinversion erreicht werden, die zu-

sätzlich Verluste durch Streuung an optischen Inhomogenitäten, Absorption im

Verstärkermedium und Beugungsverluste an der Spiegelapparatur, dem Reso-

nator des Systems (s.u.), berücksichtigt.

Der vereinfachte Aufbau eines Lasers besteht aus einem aktiven Medium, in

dem die Besetzungsinversion erzeugt wird und das sich in einem optischen

Resonator befindet. Im Fall eines Festkörperlasers, wie er in dieser Arbeit ver-

wendet wird, ist das aktive Medium ein mit optisch anregbaren Atomen dotier-

tes Glas oder ein entsprechender Kristall. Die Besetzungsinversion wird durch

optisches Pumpen mit Hilfe einer Blitzlampe oder eines zweiten Lasers rea-

lisiert. Der Resonator hat die Aufgabe die Strahlung einerseits in das aktive

Medium zurückzuführen und andererseits die Energie auf nur wenige Moden

einzuschränken. Zwischen den beiden Spiegeln des Resonators bilden sich

stehende Wellen, die transversalen elektromagnetischen Moden aus. Für die

Fundamentalmoden (Gaußprofil in x und y Richtung) muss dabei die Bedin-

gung

fr = q
c

2d
[45]

erfüllt sein, wobei d den Abstand zwischen den beiden Spiegeln angibt und

q ∈ Z gelten muss (Demtröder, 2000). Einmodelaser können durch zusätzli-

che frequenzselektierende Elemente erzeugt werden. Güteschaltungen wer-

den verwendet, um die Verluste im Resonator künstlich hoch zu halten und

damit sehr große Besetzungsinversionen zu erzeugen, die zur Erzeugung von

starken Pulsen verwendet werden.

3.1.2. Atmosphärische Messung mit dem Lidar

Die Stärke des von der Atmosphäre zurückgestreuten Signals des Lidars (z.B.

Wandinger, 2005) ist abhängig von

• der ausgesandten Leistung des Systems,
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• der Fähigkeit der Atmosphäre das Signal zurückzustreuen und

• den Verlusten, die das Signal beim Durchgang durch die Atmosphäre

erfährt.

Ausgedrückt wird dieser Zusammenhang über die Lidargleichung (z.B. Klett,

1981):

P(λ ,R) = η P0
cΔTL

2
1

R2 β (λ ,R) exp
(
−2

∫ R

0
α(λ ,r)dr

)
[46]

wobei P0 die durchschnittliche Leistung des Systems und R der Abstand vom

Lidar angibt. η enthält Lidarparameter, die die Effizienz der Optik und des De-

tektors beschreiben. cΔTL
2 gibt den räumlichen Bereich an, der durch den La-

serpuls der Dauer ΔTL abgedeckt wird (effektive Pulslänge). Der Term β in

Gleichung 46 beschreibt den Rückstreukoeffizienten der Atmosphäre, wobei

sowohl Moleküle als auch Aerosolteilchen zum Rückstreuprozess beitragen

können:

β (λ ,R) = βmol(λ ,R)+βaero(λ ,R) [47]

Der Extinktionskoeffizient α(λ ,R) bestimmt die Abschwächung des Signals

beim Durchgang durch die Atmosphäre

T (λ ,R) = exp
(
−2

∫ R

0
α(λ ,r)dr

)
. [48]

Die Extinktion setzt sich dabei aus den Beiträgen der Absorption und der

Streuung zusammen. Sowohl Moleküle als auch Aerosolteilchen liefern dazu

einen Beitrag.

Die Daten dieser Arbeit beruhen auf Messungen mit einem Doppler Lidar. Die-

se Instrumente sind speziell konstruiert, um Windgeschwindigkeiten in der At-

mosphäre zu messen. Die grundsätzliche Funktionsweise des Geräts basiert

auf dem Doppler-Effekt, der eine Frequenzverschiebung einer elektromagneti-

schen Welle bei Reflektion an einem sich bewegenden Streuer beschreibt. Für

die Frequenzverschiebung ΔνD gilt dabei

ΔνD =
−2vr

λL
[49]

mit der Radialgeschwindigkeit des Streuers vr und der Wellenlänge der elektro-

magnetischen Welle λL. Die Herausforderung bei der Konstruktion eines Dopp-
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3.1. Doppler Lidar

ler Lidars liegt in der Entwicklung eines sehr stabilen Einmoden-Einfrequenz-

Laser, da es nur so möglich ist, die extrem kleinen relativen Frequenzverschie-

bungen, die durch die sich bewegenden Aerosolteilchen erzeugt werden, über-

haupt zu messen (bei einer Wellenlänge von λL = 2 μm, d.h. einer Frequenz

von νL = 1.5 1014 Hz, bewirkt eine Geschwindigkeit von vr = 1 m s−1 eine Fre-

quenzverschiebung von ΔνD = 1 MHz). Die Frequenzverschiebung wird typi-

scherweise mittels heterodyner Detektion durch Überlagerung des zurückge-

streuten Lichtes mit einem Referenzsignal, dem sogenannten lokalen Oszil-

lator, bestimmt. Ein zusätzlicher Frequenzversatz des Messsignals zum Re-

ferenzsignal ermöglicht zudem die Ermittlung der Richtung der Frequenzver-

schiebung (Werner, 2005).

3.1.3. Das “WindTracer” System

Für diese Arbeit wurde ein gepulstes 2 μm Doppler Lidar vom Typ “WindTra-

cer”, Baujahr 2004, eingesetzt. Der “WindTracer” ist ein kommerziell erhältli-

ches Messinstrument der Firma Lockheed Martin Coherent Technologies (Louis-

ville, Co). Das verwendete System verfügt über einen Tm:LuAG Laser mit ei-

ner Wellenlänge von λL = 2023 nm und einer durchschnittlichen Leistung von

1 W (Spitzenleistung von 4.5 kW). Es werden Pulse der Länge ΔTL = 370 ns

(entspricht einer effektiven Pulslänge von Δp = c ΔTL/2 = 56 m) mit einer Puls-

wiederholrate von 500 Hz ausgesandt. Das “WindTracer” System verfügt über

einen 2-Achsen Scanner, der es ermöglicht, die gesamte obere Hemisphäre

abzutasten. Eine Beschreibung des technischen Aufbaus eines bauähnlichen

2 μm Doppler Lidar findet sich in Grund et al. (2001).

Das System arbeitet mit einer Bandbreite von 50 MHz, was nach der Be-

ziehung zwischen Frequenzverschiebung und Geschwindigkeit des Streuers

(Gleichung 49) einem Geschwindigkeitsbereich von ungefähr ± 25 m s−1 ent-

spricht. Das zurückgestreute Signal wird mit 100 MHz abgetastet, womit eine

Messauflösung von 1.5 m entlang des ausgesandten Strahls erreicht wird. Für

die hier verwendeten Daten erfolgt eine Fast Fourier Transformation mit 64

Abtastpunkten, wobei effektiv nur 48 Messpunkte verwendet werden (Zero-

Padding). Die damit verbundene Länge von Δr ∼72 m wird als Abstandsbe-
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reich (engl. Rangegate) bezeichnet. Es können bis zu 100 aufeinanderfolgen-

de Abstandsbereiche mit der Echtzeitverarbeitungseinheit ausgewertet wer-

den, wobei diese sowohl überlappend, als auch statistisch unabhängig defi-

niert werden können. Das Messsystem bestimmt über einen automatischen

Algorithmus den höchsten Wert im Spektrum sowie ein Signal-zu-Rauschen-

Verhältnis (SNR) auf einer Bandbreite von 6 MHz. Aus dem SNR wird unter

Einbeziehung von Geräteparametern und einem vorgegebenen Extinktions-

koeffizienten ein abstands- und diffraktionskorrigiertes Rückstreusignal

bestimmt:

β (R) =
8 SNR(R) h f B R2

ηsys ηSRF(R,F) K2(R) E c π D2
a

[50]

mit dem Abstand vom Messinstrument R, der Planck Konstante h= 6.62 10−34 J s,

der Frequenz des Lasers f = cλ−1
L , der Bandbreite des SNR B, der Ener-

gie des ausgesandten Laserpulses E = 2 mJ, einem Blendendurchmesser

Da =0.1 m und der Systemeffizienz ηsys = 0.18. Zusätzlich wird ein Signal-

Reduktionsfaktor ηSRF mit

ηSRF(R,F) =

[
1+

(
1− R

F

)2( πD2

4λLR

)2
]

[51]

mit dem Strahldurchmesser D = 0.08 m und dem Brennpunktabstand F =

10.000 m berücksichtigt. Die Transmission K2 für den Hin- und Rücktransport

wird mit einem festen Extinktionskoeffizient α = 0.4 m−1

K2(R) = exp(−2αR) [52]

bestimmt.

Aus der Frequenz der höchsten Spitze im Spektrum erfolgt nach der Relation

zur Dopplerverschiebung die Bestimmung der Geschwindigkeit der Streuer in

Strahlrichtung.

3.1.4. Messfehler

Bei einer Radialgeschwindigkeit vr(R, t) gilt für die vom Lidar gemessene Ge-

schwindigkeit m(R, t)

m(R, t) = vr(R, t)+ er(R, t)+bias(R, t) [53]
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mit dem zufälligen Fehler er(R, t) und einem systematischen Fehler

bias(R, t) =< m(R, t)− vr(R, t)> . [54]

Die Ursachen für den systematischen Fehler können nach Frehlich et al. (1994)

in nichtlinearen Verstärkern oder Digitalisierungsfehlern begründet liegen. Um

bias(R, t) zu ermitteln, werden unabhängige in-situ Messungen herangezogen.

Alternativ können Messwerte der Vertikalwindgeschwindigkeit w unter der An-

nahme, dass in flachem Gelände w = 0 gilt, über eine lange Periode (ohne

Regen) gemittelt werden. Eine diesbezüglich durchgeführte Analyse der Mess-

daten der CSIP Messkampagne (Abschnitt 3.2) liefert keinen Trend, auch ein

Vergleich mit anderen Messinstrumenten deutet auf einen Wert des bias(R, t)

von Null hin (Calhoun et al., 2005).

Der zufällige Fehler liegt nach Frehlich (1997) und Frehlich (2001) in den Gerä-

teeigenschaften (zusätzliches Detektorrauschen, Frequenzdrift der Laser); in

Interferenzerscheinungen die durch die zufällige Position der Aerosolpartikel

verursacht werden (Speckle) und in der Variation der Radialgeschwindigkeiten

innerhalb des Messvolumens begründet. Grund et al. (2001) erwähnen den

Prozessierungsalgorithmus und dessen Implementation (die Güte des Fre-

quenzschätzers) als zusätzliche Fehlerquelle. Es gilt, dass der zufällige Fehler

im Mittel verschwindet, < er >= 0, und es wird die Annahme gemacht, dass

dessen Standardabweichung σer und der durch die natürlichen Schwankun-

gen in der Atmosphäre verursachte Fehler σa statistisch unabhängig sind:

σ2
v = σ2

a +σ2
er . [55]

Die Standardabweichung σer wird deshalb auch als unkorrelierter Fehler, bzw.

unkorreliertes Rauschen bezeichnet. Frehlich (2001) gibt eine Übersicht über

die gängigen Verfahren zur Ermittelung des unkorrelierten Rauschens. Für

das “WindTracer” System wurde eine Bestimmung mit Hilfe des hochfrequen-

ten Bereichs des Spektrums der Radialgeschwindigkeit, sowie eine Methode

basierend auf deren Autokovarianzfunktion herangezogen. Mathematisch sind

beide Methoden identisch, das Problem wird nur im Zeit- bzw. im Frequenz-

raum betrachtet.
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Für die Abschätzung des unkorrelierten Rauschens aus dem Spektrum gilt:

σ2
er =

N
2

1
[N/2−Ne +1]

N/2

∑
n=Ne

Sw(n), [56]

mit dem Schätzer des Spektrums Sw(n) (vgl. mathematische Methoden in An-

hang A), N als Anzahl der Messpunkte und Ne als Grenzindex zum weißen

Rauschen. Praktisch wird damit die Fläche unter dem Rauschspektrum be-

stimmt (Anwendungsbeispiel in Senff et al., 1994).

Einen Überblick über die theoretischen Grundlagen der Methode der Bestim-

mung mit Hilfe der Autokovarianzfunktion liefern beispielsweise Lenschow et al.

(2000). Unter der Annahme der statistischen Unabhängigkeit der Schwankun-

gen kann gezeigt werden, dass

Rw(τ) = m′m′
τ +m′er,τ + erm′

τ + erer,τ = m′m′
τ , [57]

Rw(0) = m′m′+ erer = σ2
m +σ2

er [58]

wobei mτ = m(t +τ), analog er,τ = er(t +τ), m = m+m′ und Rw(τ) die Autokova-

rianzfunktion mit dem Versatz τ, auch als Lag bezeichnet, angibt (vgl. Anhang

A). Folglich kann der Rauschanteil durch Interpolation der Autokovarianzfunkti-

on auf τ = 0 gewonnen werden. Oft wird die Methode dahingehend vereinfacht,

dass lediglich die Differenz der Autokovarianzfunktion zwischen dem nullten

und ersten Versatz bestimmt wird (Frehlich, 2001; Mayor et al., 1997). Die-

ses Verfahren wird auch in dieser Arbeit angewendet. Die Ergebnisse beider

Methoden werden in Abb. 5 anhand eines Messbeispiels gegenübergestellt.

Eine theoretische Untergrenze für den unkorrelierten Fehler wird durch die

Cramer-Rao-Grenze (CRLB) angegeben. Die CRLB kann nach Rye und Har-

desty (1993) bestimmt werden durch:

CRLB ≈Vmax
2π0.25
√

nM
R3/2

2

(
0.16

1
R2

+
1

CNR

)
[59]

dabei ist Vmax der Betrag der maximal bestimmbaren Geschwindigkeit, n die

Anzahl der akkumulierten Spektren, M die Anzahl der spektralen Kanäle und

R2 = ΔνL
B die durch die Bandbreite B normalisierte Breite des Laserpulses

ΔνL ≈
√

2ln2
2πΔTL

. Zur Berechnung der CRLB wird ein breitbandiges Signal-zu--

Rauschen-Verhältnis (CNR) verwendet, was nicht dem vom Lidar ausgegebe-

nen SNR entspricht (welches nur über eine Bandbreite von 6 MHz bestimmt
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Abb. 5.: Gegenüberstellung zweier Methoden zur Bestimmung des unkorrelierten
Rauschens an einem Beispiel vom 10.07.2005, 14:30 bis 15:30 UTC in ca.
2000 m über Grund: Interpolation der Autokovarianzfunktion der Vertikal-
windgeschwindigkeit auf die Verschiebung null (oben) sowie Integration des
Rauschspektrums der Vertikalwindgeschwindigkeit (unten). Die Autokorrelati-
onsfunktion ist als rote Linie (links) bzw. Punkte (rechts) dargestellt, eine linea-
re Regression durch die ersten Verschiebungen als schwarze durchgezogene
Linie, mögliche Variationen als schwarze gestrichelte Linien. Das Spektrum
der Vertikalwindgeschwindigkeit ist in grau dargestellt, ein geglätteter Verlauf
in grün. Das verwendete Rauschniveau wurde als schwarze horizontale ge-
strichelte Linie eingetragen.
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wird, bei 50 MHz Bandbreite der Messung). Es besteht zwischen beiden Grö-

ßen jedoch ein linearer Zusammenhang der Form CNR = (16.8±0.4)10−2SNR,

d.h. es existiert zwischen den Angaben in dB ein einfacher Versatz von -7.7 dB.

Für den “WindTracer” ergeben sich theoretische Grenzen für hohe SNR von 3

bis 4 cm s−1 bei einer Mittelung über 50 Pulse und 1 bis 2 cm s−1 bei 500

Pulsen.

Eine Betrachtung verschiedener Messkampagnen (in Abschnitt 3.2) zeigt typi-

sche Werte für unkorreliertes Rauschen von 10 cm s−1 bis 15 cm s−1 bei einem

SNR besser als -8 dB und einer Mittelung über 500 Pulse. Ab ca. -8 dB bis

-10 dB steigt der Fehler sprunghaft an, die Geschwindigkeitsmessung ist in

diesem Fall nicht mehr vertrauenswürdig. Die Ursache für das Nichterreichen

der theoretischen Untergrenzen liegt in den zuvor beschriebenen Ursachen

des unkorrelierten Rauschens begründet. Insbesondere der hohe Turbulenz-

grad, der in dieser Arbeit betrachteten konvektiven Grenzschichten, erhöht das

unkorrelierte Rauschen. Es sei aber auch erwähnt, dass die verwendete Me-

thodik über die Autokovarianzfunktion eine obere Abschätzung des Fehlers

liefert, der wahre Fehler somit darunter liegen kann. Ein Vergleich mit anderen

Lidarsystemen (Mayor et al., 1997; Grund et al., 2001; Newsom und Banta,

2004; Bozier et al., 2004; Newsom et al., 2005) demonstriert die sehr gu-

ten Messeigenschaften des “WindTracers”. Abb. 6 zeigt ein Beispiel für die

Abhängigkeit des Fehlers vom Abstand zum Lidar und vom SNR aus der

COPS Messkampagne (vgl. Abschnitt 3.2). Bedingt durch den Durchzug ei-

ner Sahara-Staubwolke sind auch im verwendeten vertikalen Messmodus ho-

he Reichweiten möglich. Das Ansteigen des Fehlers mit größer werdendem

Messabstand und kleiner werdendem Signal-zu-Rauschen Verhältnis wird deut-

lich. Die theoretische Untergrenze CRLB kann hingegen auch in dieser wenig

turbulenten Messsituation in den späten Abendstunden nicht erreicht werden.

3.2. Messkampagnen CSIP, COPS und CoBoLd

Für die vorliegende Arbeit wurden Datensätze aus drei verschiedenen Mess-

kampagnen verwendet. Dies hat den Vorteil, dass einerseits die Beeinflussung

der Grenzschicht durch verschiedene geographische Lagen in Betracht gezo-
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Abb. 6.: Abhängigkeit des unkorreliertes Rauschen der Radialgeschwindigkeit für den
14.07.2007, 19 bis 23 UTC. In der Darstellung links ist das unkorrelierte Rau-
schen über den Abstand zum Lidar als blaue Punkte dargestellt, die blaue Li-
nie gibt den Mittelwert wieder. Die schwarzen Linien repräsentieren das mitt-
lere Signal-zu-Rauschen Verhältnis und die Standardabweichung des SNR
innerhalb des betrachteten Abstandsbereiche nach oben und nach unten. In
der Darstellung rechts ist das unkorrelierte Rauschen über dem Signal-zu-
Rauschen Verhältnis aufgetragen (blaue Punkte). Die rote Kurve gibt die un-
teren Abschätzung des Fehlers wieder.
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gen und andererseits auch die Anzahl der möglichen Messtage erhöht werden

konnte. Daten folgender Messkampagnen standen zur Verfügung: Convective

Storm Initiation Project (CSIP), Sommer 2005 in Südengland in inhomogenem

Terrain; Convective and Orographically-induced Precipitation Study (COPS),

Sommer 2007 im orographisch strukturierten Terrain des Schwarzwaldes in

Südwest Deutschland, sowie Convective Boundary Layers with Doppler Lidar

(CoBoLd), Sommer 2008 auf dem Gelände des Forschungszentrums Karlsru-

he über flachem Terrain mit inhomogener Vegetation. Abb. 7 gibt einen Über-

blick über die einzelnen Lidarstandorte, sowie über das Höhenprofil im COPS

Messgebiet.

Abb. 7.: Überblick über die Messstandorte des Lidars während der Messkampagnen
CSIP (oben links), CoBoLd (oben rechts) und COPS (unten). Für COPS ist
zusätzlich ein Höhenprofil dargestellt, die Farbskala gibt die Höhe des Boden-
niveaus über NN wieder.
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3.2. Messkampagnen CSIP, COPS und CoBoLd

Eine Beschreibung der beiden internationalen Experimente CSIP und COPS

findet sich in Browning et al. (2007) und Wulfmeyer et al. (2008) bzw. Kottmei-

er et al. (2008). Die verschiedenen Geländeformen der drei Messkampagnen

haben den Vorteil, dass mögliche Parametrisierungen des Einmischprozes-

ses auf ihre Geländeabhängigkeit getestet werden können. Insbesondere der

Messstandort während der COPS Messkampagne ist ungewöhnlich. Das Li-

dar wurde auf dem Gipfel der Hornisgrinde betrieben, ca. 1160 m über NN,

während die Höhe im Umkreis von ca. 10 km im Mittel 600 m über NN liegt.

Arbeiten zur Entwicklung der Grenzschicht in einem solchen Gelände finden

sich z.B. in Binder (1997), Kossmann et al. (1998) oder Kalthoff et al. (1998).

In dieser Arbeit werden konvektive Grenzschichten ohne Bewölkung unter-

sucht. Dies hat den Vorteil, dass im Vergleich zu Grenzschichten mit Bewöl-

kung oder starker Scherung am Boden und am Übergang zur freien Atmo-

sphäre weniger Faktoren im Einmischprozess berücksichtigt werden müssen

(vgl. Kapitel 2). Zusätzlich basieren die wenigen zur Verfügung stehenden Ver-

gleichsstudien ebenfalls auf konvektiven Grenzschichten. Die für diese Arbeit

ausgewählten Messtage erfüllen daher die Bedingung, dass ganztägig eine

fast wolkenfreie Grenzschicht bei nur leichtem Grundstrom vorlag. Für die Be-

trachtung von Turbulenz sind zusätzlich bestimmte Scanstrategien des Dopp-

ler Lidars notwendig: hochaufgelöste Vertikalmessungen, wie beispielsweise

in Lothon et al. (2006) oder schnelle flache Schnitte durch die Atmosphäre

bei festem Azimut (Range Height Indicator Scans, RHI), wie beispielsweise in

Banta et al. (2006). Tab. 4 gibt die ausgewählten Tage im Überblick wieder. Die

großräumige Wetterlage wurde aus Wetterkarten des Europäischen Wetterbe-

richts des Deutschen Wetterdienstes (DWD) übernommen, die Klassifikation

der Großwetterlage nach Hess-Brezowsky (Gerstengarbe und Werner, 2005)

erfolgte ebenfalls durch den DWD. Eine Einschätzung der lokalen Situation er-

folgte an Hand von Bildern einer Wolkenkamera, die auf dem Container des

Lidars montiert ist und alle 5 min ein 360°Himmelsbild liefert. Zusätzliche In-

formationen zu Temperatur und Wind finden sich in Anhang B.

Tab. 5 stellte die verwendeten Abtastmuster während der drei Messkampa-

gnen gegenüber.
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Tab. 4.: Übersicht der Messtage (jeweils vier aus CSIP, COPS und CoBoLd)
Datum großräumige Wetterlage mit Klassi-

fikation nach Hess-Brezowsky
lokale Wettersituation

22.06.2005 Stabile Hochdruckwetterlage mit
1020 hPa Bodendruck; Hoch über
Mitteleuropa (HM)

Ganztags wolkenfreier Himmel, in
Höhe des Übergangs zur freien At-
mosphäre finden sich gegen 14
UTC Strukturen im Rückstreusignal
die auf sehr dünne Wolken hindeu-
ten

27.06.2005 Stabile Hochdruckwetterlage mit
1025 hPa Bodendruck; Trog West-
europa (TRW)

Ganztags wolkenfreier Himmel,
feuchte Schicht in ca. 1500 m bis
2000 m Höhe

10.07.2005 Nach Warmfrontdurchgang am Vor-
tag Aufbau einer Hochdruckwetter-
lage mit 1025 hPa Bodendruck;
Hochdruckbrücke (Rücken) Mittel-
europa (BM)

Ganztags wolkenfreier Himmel

11.07.2005 Ausgedehntes Hochdruckgebiet mit
1030 hPa Bodendruck; Hochdruck-
brücke (Rücken) Mitteleuropa (BM)

Ganztags Cumulus humilis

14.07.2007 Hochdruckwetterlage mit 1020 hPa
Bodendruck; Hochdruckbrücke
(Rücken) Mitteleuropa (BM)

Ganztags wolkenfreier Himmel

15.07.2007 Hochdruckwetterlage mit 1020 hPa
Bodendruck, Durchzug einer me-
soskaligen Konvergenzzone (Kalt-
hoff et al., 2009); Hochdruckbrücke
(Rücken) Mitteleuropa (BM)

Ganztags wolkenfreier Himmel

01.08.2007 Hochdruckwetterlage mit 1020 hPa
Bodendruck; Westlage über Mittel-
europa vorwiegend zyklonal (WZ)

Ganztags wolkenfreier Himmel

05.08.2007 Hochdruckwetterlage mit 1020 hPa
Bodendruck; Hoch über Mitteleuro-
pa (HM)

Ganztags wolkenfreier Himmel

31.07.2008 Kleinräumiges Hochdruckgebiet
mit 1020 hPa Bodendruck; Hoch
Nordmeer-Fennoskandien über
Mitteleuropa überwiegend zyklonal
(HNFZ)

Wolkenfreier Himmel bis ca. 13
UTC, anschließend Entwicklung
von Cumulus humilis

06.08.2008 Kleinräumiges Hochdruckgebiet mit
1020 hPa Bodendruck; Westlage
über Mitteleuropa vorwiegend zy-
klonal (WZ)

Ganztags wolkenfreier Himmel

17.08.2008 Am Vortag ausgedehntes Hoch-
druckgebiet (1015 hPa Boden-
druck), danach Druckabfall; Trog
Mitteleuropa (TRM)

Anfangs wolkenfreier Himmel ab 16
UTC erste Stratocumuluswolken

27.08.2008 Großräumiges Hochdruckgebiet
mit 1025 hPa; Hochdruckbrücke
(Rücken) Mitteleuropa (BM)

Ganztags wolkenfreier Himmel
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Tab. 5.: Übersicht Abtastmuster
MesskampagneAbtastmuster
CSIP Durchgehend Vertikalblick (Elevation 90°)
COPS,
14.07. und
15.07.2007

5 min Sequenz aus zwei PPI Abtastungen1 von Azimut 0 bis 360° bei
Elevation 4°und 45°, sowie vier RHI Abtastungen2 von Elevation 0 bis
180°bei Azimut 0°, 67°, 90°und 113°, gefolgt von einer 25 min Sequenz
aus Vertikalmessung (Elevation 90°)

COPS,
01.08. und
05.08.2007

5 min Sequenz aus zwei PPI von Azimut 0 bis 360° bei Elevation 4°
und 45°, sowie drei RHI von Elevation 0 bis 180°bei Azimut 270°sowie
in Windrichtung und 90°gegen Windrichtung, gefolgt von einer 25 min
Sequenz aus Vertikalmessung (Elevation 90°)

CoBoLd 3 min Sequenz aus drei PPI von Azimut 0 bis 360° bei Elevation 60°
gefolgt von 57 min Vertikalblick (Elevation 90°)

1Plan-Position-Indicator Scan, Kegelschnitt durch die Atmosphäre
2Range-Height-Indicator Scan, vertikaler Schnitt durch die Atmosphäre bei festem Azimut

Während CSIP und COPS wurden in unmittelbarer Nähe zum Lidar Mess-

ungen der Energiebilanz des Erdbodens vorgenommen (Kalthoff et al., 2006).

In diesem Zusammenhang stehen auch Messungen von Temperatur und Wind

in ca. 3 m über Grund zur Verfügung. Für CoBoLd können meteorologische

Messungen am 200 m Mast des Forschungszentrums Karlsruhe (Barthlott

et al., 2003) in 40 m über Grund (niedrigste Messhöhe oberhalb der Baum-

kronen, die bis ca. 20 bis 25 m über Grund reichen) und 200 m über Grund

verwendet werden.

An 7 der 12 Tage fanden weiterhin Radiosondenaufstiege in unmittelbarer Nä-

he des Messorts statt. Tab. 6 gibt dazu einen Überblick. Sofern keine standort-

nahen Radiosonden vorhanden sind, wird auf Aufstiegsdaten der nächstmögli-

chen operationellen Station zurückgegriffen (CSIP: Herstmonceux, ca. 130 km

vom Messort; COPS: Stuttgart, ca. 75 km und Nancy, ca. 150 km ; CoBoLd:

Stuttgart ca. 65 km).

3.3. Komplementäre Nutzung der Messsysteme zur Untersuchung des

Einmischprozesses

Um das Verständnis für das Einmischen am Oberrand der atmosphärischen

Grenzschicht zu verbessern, können Abläufe auf zwei Ebenen betrachtet wer-

den: einerseits die kleinskaligen Einzelprozesse und andererseits die Auswir-

kung vieler solcher Einzelereignisse auf das Anwachsen der Grenzschicht. Die
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Tab. 6.: Standort und Zeiten verfügbarer Radiosondenaufstiege unmittelbar am Stand-
ort des Lidars

Datum Standort Aufstiegszeiten in UTC
22.06.2005 Chilbolton 7:30, 9:00, 10:30, 12:00, 13:30,

15:00
27.06.2005 Chilbolton 8:00, 10:00, 12:00, 13:00, 15:00
10.07.2005 Chilbolton 13:00, 15:00, 17:00
11.07.2005 Chilbolton 9:00, 10:00, 11:00, 12:00, 13:00,

14:00, 15:00, 16:00
14.07.2007 Achern 8:15, 11:15, 14:00, 17:00

Hornisgrinde 8:00, 11:00, 14:00, 17:00
15.07.2007 Achern 5:30, 8:00, 11:00, 14:00

Hornisgrinde 6:00, 8:00, 11:00, 14:00, 17:00
01.08.2007 Hornisgrinde 8:00, 11:00, 14:00, 17:15, 20:00

erste Ebene soll im Folgenden als Prozessebene, die darüberliegende zweite

als Wirkungsebene bezeichnet werden. Beide Ebenen können mit Hilfe von

Lidarmessungen über den Aerosolgehalt visualisiert werden. Der Vorteil des

hier neu eingesetzten Doppler Lidars liegt in der gleichzeitigen Erfassung der

Vertikalwindgeschwindigkeit, die insbesondere im Bereich der Einzelprozesse

und auch über die Stärke der Turbulenz wertvolle Zusatzinformationen liefert.

Um Parametrisierungen des Einmischvorgangs zu überprüfen und neue Zu-

sammenhänge zu ermitteln, muss zusätzlich zu den Vorgängen auf Prozes-

sebene und Wirkungsebene die Turbulenz in der Grenzschicht und die Stabi-

lität am Übergang zur freien Atmosphäre und in der freien Atmosphäre selbst

charakterisiert werden. Zur Beschreibung der Turbulenz werden typische Längen-

und Geschwindigkeitsskalen verwendet. Diese können teilweise aus den Lid-

armessungen und teilweise aus den Bodenstationsdaten abgeleitet werden

(vgl. Kapitel 4). Die dazu verwendeten Verfahren sind aus Turbulenzstudien in

der Grenzschicht (z.B. Kaimal et al., 1976; Caughey und Palmer, 1979; Eber-

hard et al., 1989; Lothon et al., 2006) bekannt. Die Stabilität kann durch den

Temperatursprung im Bereich der Übergangszone Δθ und durch den Tempe-

raturgradienten γ in der freien Atmosphäre charakterisiert werden. Beide Grö-

ßen sind hier nur aus den Radiosondenaufstiegen zu ermitteln. Die hier ver-

wendete Auswertetechnik der Radiosondenprofile der potentiellen Temperatur

ist angelehnt an das Verfahren in Driedonks (1982) und baut auf der Anpas-

sung eines Sprungmodells nullter Ordnung an den gemessenen Verlauf auf.
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Abb. 8.: Auswertung der Profile der potentiellen Temperatur aus den Radiosondenauf-
stiegen an einem Beispiel vom 27.06.2005, 12 UTC. Erläuterungen s. Text.

Es wird anhand eines Beispiels in Abb. 8 erläutert. Innerhalb der Grenzschicht

kann die potentielle Temperatur als konstant betrachtet werden, in der frei-

en Atmosphäre liegt ein positiver Temperaturgradient vor. Beide Verläufe wer-

den subjektiv an den gemessenen Verlauf (blaue Punkte) angepasst (vertikale

schwarze Punkt-Linie gibt die mittlere potentielle Temperatur wieder, schwarze

gestrichelte Linie den Verlauf des Temperaturgradienten). Die Höhe der Grenz-

schicht wird so angesetzt, dass die zwischen der horizontalen Linie auf dem

Niveau der Grenzschichthöhe (schwarze durchgezogene Linie), der vertikalen

Linie der mittleren potentiellen Temperatur in der Grenzschicht und dem ge-

messenen Verlauf der potentiellen Temperatur eingeschlossenen Fläche der

entspricht, die durch die verlängerte Grade des Temperaturgradienten, den

gemessenen Verlauf der potentiellen Temperatur und der horizontalen Linie

auf der Höhe der Grenzschichthöhe begrenzt wird (schattierte Flächen). Tests

anhand der Daten von CSIP und COPS zeigen, dass die operationellen Ra-

diosonden aus dem weiteren Umfeld gut die lokalen Temperaturgradienten in

der freien Atmosphäre wiedergeben.
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Eine zusammenfassende Darstellung über die verwendeten Messsysteme, die

damit zu ermittelten Messgrößen sowie die darauf basierenden Auswertegrö-

ßen der Stufe 1 und Stufe 2 ist in Abb. 9 zu finden. Die Tagesgänge aller

verwendeten Größen finden sich in Anhang B.

Es sei an dieser Stelle darauf hingewiesen, dass für viele Berechnungen die

mittlere virtuelle Temperatur in der Mischungsschicht θV benötigt wird. Ent-

sprechende hochauflösende Daten der Temperatur, des Wasserdampfgehalts

und des Drucks sind aber nur in 3 m Höhe für CSIP und COPS beziehungswei-

se in 40 m und 200 m Höhe während CoBoLd verfügbar. Wird die potentielle

Temperatur am Boden anstatt der virtuellen potentiellen Temperatur in der Mi-

schungsschicht (aus Radiosondenaufstiegen) verwendet, entsteht ein Fehler

von unter 1%, der in Anbetracht der Unsicherheiten der übrigen Größen ver-

nachlässigbar ist.

Die Messdaten des Lidars liegen mit einer zeitlichen Auflösung von 1 Hz vor

(bei einer Mittelung über 500 Pulse). Die Länge der Abstandsbereiche variiert

zwischen den einzelnen Tagen von 30 m (Abstandsbereiche überschneiden

sich) bis 70 m (Abstandsbereiche sind voneinander unabhängig). Die prozes-

sierten Werte der Energiebilanzstation liegen mit einer zeitlichen Auflösung

von 10 min vor, die Prozessierung wird in Kalthoff et al. (2006) beschrie-

ben. Die statistischen Daten, wie z.B. Spektren, werden auf Zeitintervallen von

60 min, mit einem Zeitschritt von 10 min erhoben. Dies hat zur Folge, dass be-

nachbarte Punkte statistisch nicht voneinander unabhängig sind. Eine Verwen-

dung der berechneten Punkte als Stützstellen zur Glättung der Tagesgänge hat

den Vorteil, dass die Verläufe mit mehr Details wiedergegeben werden kön-

nen. Das benutzte Glättungsverfahren über glättende kubische Splines wird in

Anhang A beschrieben. Um Schwankungsbreiten zur Fehlerabschätzung zu

bestimmen, werden 30 aufeinanderfolgende Werte mit einem Zeitschritt von

1 min über ein Intervall von jeweils 30 min berechnet (effektiv wird damit eben-

falls ein Zeitfenster von 60 min abgedeckt).
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Messsysteme Doppler Lidar Radiosonde Energiebilanzstation

� � �

Auswertestufe 0 Ib, m (i.A. w) T , r, u, v, p T0, r0, p0, u0,
v0, w0

� � �

Auswertestufe 1 h, σw, Rw, Sw h, θV , Δθ , γ θV,0, w′θ ′0,
u′w′0, v′w′0

�

Auswertestufe 2

Charakteristik Turbulenz und Stabilität

Längenskalen: h, l, λmax, LMO
Geschwindigkeitsskalen: w∗, u∗,0,
σw,max, vp

Δθ , γ

⇐⇒
Prozessvisualisierung

kleinskalige Prozesse - Prozes-
sebene Einmischprozess
großskalige Prozesse - Wirkungs-
ebene Einmischprozess

Δh, we

�

Abb. 9.: Gemessene Kenngrößen in der Atmosphäre (Auswertestufe 0), sowie abge-
leitete Größen (Auswertestufe 1) der drei verwendeten Messsysteme. Auf-
bauend auf den Messgrößen des Lidars kann der Prozess visualisiert wer-
den. Die Produkte der Auswertestufe 1 können verwendet werden, um die
konvektive Turbulenz und die Stabilität des Übergangs zwischen turbulenter
Schicht und freier Atmosphäre sowie der freien Atmosphäre selbst zu charak-
terisieren. In einem dritten Schritt kann die Prozessvisualisierung mit dieser
Charakterisierung kombiniert werden, um den Einmischprozess geeignet zu
parametrisieren (gestrichelter Kasten).
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Zur Charakterisierung der Grenzschicht und speziell der konvektiv erzeugten

Turbulenz in der Grenzschicht können Längen- und Geschwindigkeitsskalen

verwendet werden. Im besten Fall ermöglichen diese später im Zusammen-

hang mit der Breite der Randzone und der Einmischgeschwindigkeit die Bil-

dung von dimensionslosen Gruppen, die es erlauben, im Rahmen der Ähnlich-

keitstheorie universelle empirische Zusammenhänge zu finden (Buckingham,

1914; Stull, 1988). In diesem Abschnitt werden die mit den Daten der einge-

setzten Messsystemen ableitbaren Skalen vorgestellt. Zusätzlich werden mög-

liche Korrelationen zwischen Längen- bzw. Geschwindigkeitsskalen überprüft.

4.1. Längenskalen

4.1.1. Grenzschichthöhe

Die Grenzschichthöhe h ist die am häufigsten verwendete Längenskala in Stu-

dien über die atmosphärische Grenzschicht (Tab. 1). In der Mischungsschicht-

Ähnlichkeitstheorie ist sie die relevante Skala (Stull, 1988). In Abschnitt 2.1

wurde die Grenzschichthöhe im Zusammenhang mit der atmosphärischen Grenz-

schicht bereits eingeführt. In der vorliegenden Arbeit erfolgte eine Bestimmung

der Grenzschichthöhe auf Basis der Messungen des Doppler Lidars. Die Zu-

verlässigkeit dieser Bestimmung ist die Grundvoraussetzung für alle Ergeb-

nisse dieser Arbeit. Deshalb wird in diesem Abschnitt ausführlich auf die ver-

wendeten Verfahren eingegangen. Zu Vergleichszwecken werden zusätzlich

Grenzschichthöhen auf Basis der potentiellen Temperatur aus Radiosonden-

messungen ermittelt. Die verwendete Methodik ist in Abschnitt 3.3 dargestellt.
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Bestimmung der Grenzschichthöhe basierend auf der Aerosolverteilung

Die Bestimmung der Grenzschichthöhe mit Hilfe des gemessenen Aerosol-

rückstreuverhältnisses basiert auf der Beobachtung, dass sich in der atmo-

sphärischen Grenzschicht mehr Aerosole als in der freien Atmosphäre befin-

den. Ursache dafür ist, dass die Erdoberfläche i.A. als die Hauptquelle für Ae-

rosol angenommen werden kann und die abschließende Inversion am Ober-

rand der Grenzschicht als Sperrschicht für einen vertikalen Austausch fungiert.

Die Grenzschichthöhe kann demnach aus der Lage des Sprungs vom hohen

Aerosolgehalt der gut durchmischten Grenzschicht zum niedrigen Aerosolge-

halt der freien Atmosphäre ermittelt werden.

Bevor automatisierte Methoden zum Einsatz kamen, erfolgte eine Bestimmung

dieses Sprungs im Aerosolgehalt durch subjektive visuelle Schätzung (Boers

et al., 1984; Crum et al., 1987; Nelson et al., 1989; Mok und Rudowicz, 2004).

Durch den Fortschritt im Bereich der elektronischen Datenverarbeitung wur-

den in den letzten ca. 15 Jahren folgende automatisierte Verfahren entwickelt:

(i) die Verwendung eines Schwellenwertes, (ii) die Detektierung des minima-

len Gradienten, (iii) die Anpassung eines idealisierten Profils und (iv) ein Ein-

satz der Wavelet Analyse. Alle Verfahren basieren auf einzelnen gemessenen

Aerosolprofilen und können deshalb die Grenzschichthöhe mit einer sehr ho-

hen zeitlichen Auflösung bestimmen. Der Vollständigkeit halber sei an dieser

Stelle auch auf das Verfahren von Lammert und Bösenberg (2006) verwie-

sen, das die Varianz des Rückstreusignals verwendet sowie auf das Verfahren

von Lothon et al. (2006), welches auf dem unkorrelierten Rauschen der Verti-

kalwindgeschwindigkeit basiert (das wiederum direkt mit dem Rückstreusignal

verbunden ist, s. Abschnitt 3.1). Für die Grenzschichthöhenbestimmung in die-

ser Arbeit wurden die hochauflösenden Verfahren (i) bis (iv) implementiert und

die Resultate untereinander verglichen.

Grundlage für die Bestimmung der Grenzschichthöhe ist das Profil des abstands-

und extinktionskorrigierten Rückstreusignals Ib. Dieses wird aus dem Signal-

zu-Rauschen-Verhältnis des Dopplerspektrums abgeschätzt (vgl. Abschnitt 3.1.3)

und ist im Gegensatz zu Abschätzungen auf Basis von Messungen mit elasti-

schen Rückstreu-Lidaren nicht kalibriert sondern stellt lediglich ein qualitatives
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Maß für die Größe und Anzahl der rückstreuenden Partikel dar. Die Rückstreu-

signale werden in linearen Einheiten betrachtet, wobei Signale mit einem zu

geringen Signal-zu-Rauschen-Verhältnis von unter -10 dB auf den Wert von

Ib = 0 gesetzt werden, d.h. es liegt kein Aerosol in dieser Höhe vor.

Um starke Streuung zu unterdrücken, werden die Profile vor der Anwendung

der Verfahren zeitlich über 10 s gemittelt. Voraussetzung für eine erfolgreiche

Bestimmung des Übergangs zwischen Grenzschicht und freier Atmosphäre ist,

dass in mehr als fünf Höhen unterhalb 3000 m über Grund sowie mindestens

in einer Höhe in den ersten 750 m Werte des Rückstreuverhältnisses Ib > 0

vorhanden sind. In einem weiteren Schritt wird geprüft, ob eine Wolke im Profil

detektierbar ist, wobei die Wolkenunterseite hW durch Überschreiten eines kri-

tischen Rückstreuwerts (Ikrit
b = 15·10−8) bestimmt wird (Carswell et al., 1995).

Liegen ausreichend kleine Rückstreuwerte im Bereich bis hW vor, wird die Wol-

ke als “abgekoppelt” klassifiziert und Rückstreuwerte oberhalb hW werden ver-

worfen. Die Grenzschichthöhe kann nun analog zu einem Profil ohne Wolke

bestimmt werden. Liegen keine ausreichend kleinen Rückstreuwerte unterhalb

hW vor, wird die Wolke als “gekoppelt” eingestuft und hW als Grenzschichthöhe

verwendet.

Zum Abschluss der Vorarbeiten erfolgt eine erste Abschätzung der Grenz-

schichthöhe. Dabei wird auch ermittelt, ob ein signifikanter Wert ungleich Null

des Rückstreuverhältnisses in der freien Atmosphäre vorhanden ist (z.B. durch

eine feuchte Schicht oberhalb der Grenzschicht). Für die erste Abschätzung

der Grenzschichthöhe und das Auffinden eines zweiten möglichen Sprungs im

Profil wird ein Haar Wavelet mit einer festen Ausdehnung von 350 m verwendet

(Erläuterung zum Waveletverfahren s.u.). Nach diesem Schritt beginnen sich

die Verfahren zu unterscheiden. Bei allen Verfahren wurde auf Interpolation

zwischen den einzelnen Abstandsbereichen verzichtet, da dies die Auflösung

effektiv nicht erhöht. Nach Anwendung der Verfahren werden automatisiert un-

realistische Grenzschichthöhen, die über einer Obergrenze von 3000 m lie-

gen oder Sprünge von mehr als 200 m zwischen direkt benachbarten Grenz-

schichthöhen verursachen, aussortiert. Es gibt Fälle, in denen Strukturen in

der Grenzschicht oder in der freien Atmosphäre falsch als Grenzschichthöhen

identifiziert wurden. Deshalb erfolgt zum Abschluss der Grenzschichthöhenbe-
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stimmung eine manuelle Aussortierung von Punktgruppen, die im Widerspruch

zum Gesamtverlauf stehen.

Abb. 10 zeigt einen Vergleich der vier verwendeten Verfahren zur Grenzschicht-

höhenbestimmung aus dem Aerosol anhand eines gemessenen Profils. Im

Folgenden werden die Verfahren kurz vorgestellt.

Beim Verfahren “Kritischer Wert” wird ein Schwellenwert, im Folgenden kri-

tischer Wert genannt, definiert, der das Rückstreuverhältnis in der Mitte der

Übergangszone zwischen Mischungsschicht und freier Atmosphäre wieder-

gibt. Da dieser kritische Wert sowohl abhängig vom Messgerät als auch von

der Messsituation ist, wird im Idealfall eine profilweise Anpassung notwendig.

Melfi et al. (1985) lösten dieses Problem, indem sie den kritischen Wert als

den Wert der freien Atmosphäre zuzüglich eines kleinen festen Werts defi-

nierten. Dadurch wird die Grenzschichthöhe, wie sie in Abschnitt 2.1 festge-

legt wurde, jedoch systematisch überschätzt. Die hier genutzte Umsetzung ist

an Batchvarova et al. (1999) angelehnt. Für jedes Profil wird ein Rückstreu-

wert für die Mischungsschicht IMS
b (Mittel über untersten 500 m, typischerwei-

se IMS
b = 3·10−8 bis 10·10−8) und ein Wert für die freie Atmosphäre IFA

b (Wert

aus der Abschätzung mittels Waveletanalyse, bzw. 0) ermittelt. Abb. 10 links

gibt ein Beispiel: das Niveau des Rückstreuverhältnisses IMS
b ist mit einer roten

vertikalen gestrichelten Linien gekennzeichnet, in diesem Fall gilt IFA
b = 0. Für

die Bestimmung der Grenzschichthöhe werden die Höhen h0 und h2 bestimmt,

an denen die Grenzen Ih0
b = 0.95 IMS

b + 0.05 IFA
b und Ih2

b = 0.95 IFA
b + 0.05 IMS

b

gerade unter- bzw. überschritten werden (Abb. 10 links: die grünen horizon-

talen Linien) . Als Grenzschichthöhe selbst wird der Mittelwert von h0 und h2

angenommen (Abb. 10 links: schwarze horizontale Linie). Zusätzlich wird ein

kritischer Wert Icrit
b = (IMS

b + IFA
b )/2, definiert. Ist der Übergang stark asymme-

trisch, d.h. ist die Abweichung zwischen dem Mittelwert von h0 und h2 und der

Höhe, in der Icrit
b erstmals unterschritten wird, mehr als zwei Abstandsintervalle

voneinander entfernt, so wird die Grenzschichthöhe als der Punkt definiert, an

dem Icrit
b erstmals unterschritten wird.

Das Verfahren “Minimaler Gradient”, auch als Gradientenmethode bezeich-

net, sucht das Minimum von dIb
dz , manchmal auch von d ln Ib

dz oder ähnliche Ab-

wandlungen. Für das betrachtete Beispiel ist dieses Verfahren in Abb. 10 in
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4.1. Längenskalen

Abb. 10.: Vergleich der Verfahren basierend auf dem Rückstreusignal für ein gemes-
senes Profil vom 22.06.2005, ca. 12.15 UTC. Erläuterungen zu den einzel-
nen Höhenniveaus werden im Rahmen der Beschreibung der einzelnen Ver-
fahren gegeben.
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4. Skalen der atmosphärischen Grenzschicht

der zweite Darstellung von links eingezeichnet. Die rote gestrichelte Linie gibt

den Gradienten dIb
dz wieder. Ein großes Problem dieser Methode sind Gradi-

enten, die durch Rauschen oder kleinskalige Strukturen entstehen. Um das

durch den Übergang zwischen Grenzschicht und freier Atmosphäre verursach-

te Minimum zu finden, werden zwei Ansätze vorgeschlagen: Flamant et al.

(1997) definieren einen Schwellenwert, der vom Minimum unterschritten wer-

den muss, andere Autoren grenzen ein Intervall ein, in dem der Übergang

liegt. So geben z.B. Lammert und Bösenberg (2006) mit Hilfe der Varianz von

Ib ein Intervall vor, innerhalb dessen das Minimum gesucht wird. In dieser Ar-

beit werden kleinskalige Strukturen im Vorfeld durch Mittelung unterdrückt, so

dass eine obere Grenze als Intervallvorgabe ausreichend ist.

Im Verfahren “Idealisiertes Profil” wird, im Gegensatz zu den beiden bisher

vorgestellten Verfahren, nicht nur die Übergangszone, sondern das gesamte

Profil genutzt. Entwickelt wurde diese Technik durch Steyn et al. (1999). An-

wendungen finden sich in Haegeli et al. (2000) und Mok und Rudowicz (2004).

Die Idee ist, ein idealisiertes Rückstreu-Profil, das durch eine mathematische

Fehlerfunktion erf ausgedrückt wird, an die gemessenen Daten anzupassen:

Ib(z) =
IMS
b + IFA

b
2

− IMS
b − IFA

b
2

erf(
z−h

s
) [60]

mit dem mittleren Rückstreuverhältnis in der Mischungsschicht IMS
b , dem in der

freien Atmosphäre IFA
b und einem Parameter s = 0.362 Δh. Somit kann zusätz-

lich zur Grenzschichthöhe h auch die Breite der Randzone Δh abgeschätzt wer-

den, wobei vorgegeben durch das Profil gilt, dass h in der Mitte der Randzone

liegt. In der hier verwendeten Version werden die vier Parameter mit Hilfe der

Methode der kleinsten Fehlerquadrate bestimmt. In Abb. 10 ist dieses Verfah-

ren als dritte Darstellung von links abgebildet: die blaue durchgezogene Linie

entspricht dem idealisierten Profil, die gestrichelten schwarzen Linien geben

die Breite der Randzone an, die schwarze durchgezogene Linie ist die Grenz-

schichthöhe. Da verhältnismäßig wenig Daten vorhanden sind, wird zusätzlich

ein Punkt in Höhe 0 m vorgegeben. Das Verfahren reagiert sehr empfindlich

auf die vorgegebenen Startwerte für den Anpassalgorithmus. Es hat sich als

sinnvoll erwiesen, für die Grenzschichthöhe die erste Abschätzung aus der

vereinfachten Wavelet-Analyse, die im Rahmen der Vorarbeit zu den einzelnen
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4.1. Längenskalen

Verfahren durchgeführt wird, zu verwenden. Die Annäherung von unten bzw.

oben führt schnell zu systematischen Fehlern. Durch die Einschränkung der

Randzone auf eine Breite zwischen 10 m und 750 m kann eine klare Trennung

zwischen Mischungsschicht und Randzone bei der Anwendung des Verfahrens

realisiert werden. Insbesondere bei einer sehr inhomogenen Grenzschicht be-

steht sonst die Gefahr, dass sich die Randzone über den gesamten Bereich

der Mischungsschicht erstreckt. Liegt das 95% Konfidenzintervall für den Pa-

rameter h bei mehr als 250 m, wird die abgeschätzte Grenzschichthöhe nicht

weiter verwendet.

Seit Anfang der 90er Jahre werden Wavelet-Analysen zur Signalverarbeitung

genutzt. Die Grundidee hinter diesem Verfahren ist, ein Signal in verschobene

und skalierte Versionen einer effektiv limitierten Funktion W mit der Eigen-

schaft
∞∫

−∞
W = 0, dem so genannten Wavelet, zu zerlegen. Um den Übergangs-

bereich zwischen Mischungsschicht und freier Atmosphäre zu bestimmen, bie-

tet sich das Haar Wavelet an:

h
(

z−b
a

)
=

⎧⎪⎪⎨
⎪⎪⎩

−1 : b− a
2 ≤ z < b

1 : b ≤ z ≤ b+ a
2

0 : sonst

[61]

wobei a als die Ausdehnung und b als die Translation des Wavelets bezeichnet

werden. Das Wavelet Faltungsintegral definiert sich darauf zu

Wf (a,b) =
1
a

zt∫
zb

f (z)h
(

z−b
a

)
dz [62]

wobei zb und zt die untere und obere Grenze des betrachteten Profils darstel-

len. Abb. 10 ganz rechts gibt die einzelnen Werte dieses Integrals (Wavelet

Koeffizienten) für verschiedene Ausdehnungen und Translationen an (warme

Farben entsprechen hohen Werten, kalte niedrigen). Lokale Maxima des Fal-

tungsintegrals Wf identifizieren Sprünge im Profil. Das Verfahren “Minimaler

Anstieg” stellt einen Spezialfall der Wavelet Analyse dar, für welchen gilt, dass

die Ausdehnung des Wavelets der Länge des Abstands zwischen den Mess-

punkten entspricht. Um kleinskalige durch Rauschen verursachte Variationen

nicht fälschlich als Übergang zu identifizieren, kann eine Untergrenze der Aus-

dehnung gesetzt werden. Hier wurden 200 m gewählt, um über den Abstand
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4. Skalen der atmosphärischen Grenzschicht

zwischen zwei unabhängigen Abstandsbereichen hinaus zu kommen. Eine na-

türliche Obergrenze für die Ausdehnung ergibt sich durch die Ausdehnung des

Profils. Bei der Berechnung von Wf treten mehrere lokale Extrema auf. Ver-

schiedene Autoren stellen Verfahren zur Detektion des entscheidenden Extre-

mums vor: (i) Cohn und Angevine (2000) nehmen ein gewichtetes Mittel der

Translationen des absoluten Maximums und dessen Umgebung (Abb. 10 erste

und zweite Darstellung von rechts: schwarze durchgezogen Linie). (ii) Davis

et al. (2000) verwenden die Varianz des Faltungsintegrals

D2(a) =
bmax∫

bmin

[
Wf (a,b)

]2 db [63]

Die zum Maximum von D2(a) gehörende Ausdehnung amax wird als Skala der

dominanten Strukturen im Profil definiert und die Extrema von Wf (amax,b) stel-

len die Grenzen der unterschiedlichen Schichten im Profil dar (Abb. 10 zweite

von rechts: rote gestrichelte Linie). Im rechten Teil der Abb. 11 ist ein Beispiel

für D2 dargestellt. Die dominanten Strukturen liegen in der Größenordnung

der Grenzschichthöhe. (iii) Brooks (2003) beschreibt eine Methodik, die die

Randzone berücksichtigt. Eine vereinfachte Version der Überlegungen besagt,

dass die Grenzen der Übergangszone direkt aus den Punkten gewonnen wer-

den, bei denen Wf (a,b) die Hälfte seines Maximalwertes erreicht. Dabei ist das

Profil Wf am besten geeignet, bei dem die Ausdehnung a in der Größenord-

nung der Übergangszone liegt. Diese Ausdehnung und damit die Abschätzung

von Grenzschichthöhe und Randzone kann durch einen iterativen Prozess be-

stimmt werden, wobei i.A. eine höhere Auflösung als die eines Doppler Lidars

benötigt wird (vgl. Abb. 11, Mitte bzw. Abb. 10 zweite von rechts: grüne gestri-

chelte Linien).

Probleme bei der Wavelet-Methode bereiten Profile, die über einen zusätzli-

chen Gradienten unterhalb und/oder oberhalb der Übergangszone verfügen.

Brooks (2003) geht ausführlich auf diese Problematik ein. Allgemein lässt sich

sagen, dass ein Profil mit Gradienten zu einer Überschätzung der Grenz-

schichthöhe führt.

Ein Vergleich der Verfahren wurde anhand von drei wolkenfreien Tage aus

CSIP für leicht hügeliges Terrain und für zwei Messtage der COPS Mess-
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Abb. 11.: Verfahren zur Identifizierung des geeigneten Extremums zur Detektion der
Grenzschichthöhe im Rahmen der Wavelet Analyse. Links: gemessenes
Profil, mitte: dazugehörige Wavelet Kovarianz Transformation Wf für die Aus-
dehnungen a von 200 bis 1200 m, rechts: Maß für die Varianz jeder Ausdeh-
nung nach Davis et al. (2000).

kampagne in orographisch strukturiertem Terrain durchgeführt. Abb. 12 stellt

beispielhaft für zwei Messperioden das Ergebnis der Verfahren gegenüber.

Grundsätzlich sind alle Verfahren in der Lage, den Übergang zwischen der

aerosolreichen Luft der Mischungsschicht und der aerosolärmeren Luft der

freien Atmosphäre in den dargestellten Situationen zu detektieren. Das Verfah-

ren mit Hilfe des angepassten Idealprofils zeigt die meisten Feinheiten, wäh-

rend die anderen Verfahren durch die Auflösung der Abstandsbereiche einge-

schränkt sind. Sowohl im leicht hügeligem Terrain mit hohen Grenzschichten,

als auch über dem Standort Hornisgrinde, der durch niedrige Grenzschichten

über Grund geprägt ist, zeigen sich sehr hohe Korrelationskoeffizienten zwi-

schen den Verfahren (z.B. 22.06.2005 R>0.98 für alle Kombinationen;

01.08.2007, R=0.83/0.77/0.78 für die Kombination “Idealisiertes Profil” zu “Kri-

tischer Wert”/ “Minimaler Gradient”/ “Wavelet Analyse”).

Um das Potential, das die verschiedenen Verfahren bieten, zu nutzen, kön-

nen die Ergebnisse gegeneinander evaluiert und miteinander kombiniert wer-

den. Da das Verfahren mit Hilfe des idealisierten Profils subjektiv betrachtet

die besten Ergebnisse liefert, wird der aus diesem Verfahren stammende Wert

am höchsten gewichtet und als Wert für die Grenzschichthöhe verwendet, falls
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4. Skalen der atmosphärischen Grenzschicht

Abb. 12.: Grenzschichthöhen an Beispielen von CSIP unten bzw. links) und COPS
(oben bzw. rechts). Dargestellt ist das Rückstreuverhältnis; warme Farben
bedeuten einen hohen Aerosolgehalt, kalte einen niedrigen. Schwarze Punk-
te geben die hochaufgelösten Grenzschichthöhen wieder, im Fall der Wa-
velet Analyse die nach dem Verfahren von Davis et al. (2000). Schwarze
Kreuze stellen das Verfahren nach Cohn und Angevine (2000) dar, die gel-
ben Dreiecke � und � die Übergangszone nach Brooks (2003). Im Fall des
idealisierten Profils wird die Übergangszone durch schwarze gestrichelte Li-
nien angegeben.
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mindestens ein weiteres Verfahren ebenfalls die Grenzschichthöhe auf die-

sem Level ±100 m detektiert hat. Ist dies nicht der Fall, wird das Niveau als

Grenzschichthöhe festgelegt, das in mindestens zwei der drei übrigen Verfah-

ren bestimmt wurde. Kann keine Übereinstimmung zwischen den Ergebnissen

aus zwei Verfahren gefunden werden, so ist für das betrachtete Profil keine

Abschätzung der Grenzschichthöhe möglich.

Bestimmung der Grenzschichthöhe auf Basis der Windgeschwindigkeit

Ein zweiter Verfahrensansatz zur Bestimmung der Grenzschichthöhe basiert

auf den Windmessungen. Anwendungen diesbezüglich sind bekannt aus der

SODAR Technik, z.B. Asimakopoulos et al. (2004) oder Hennemuth und Kirt-

zel (2008), aber erst seit neuestem werden die Verfahren in den Bereich der

Doppler Lidar Systeme übertragen. Es können Verfahren basierend auf dem

Profil des horizontalen Windes sowie Verfahren unter Ausnutzung der Varianz

des Windes unterschieden werden. Tucker et al. (2009) geben eine Übersicht

über die verschiedenen Ansätze für maritime Grenzschichten.

Analysen vertikaler Profile des horizontalen Windes, die mit Hilfe des Ge-

schwindigkeits-Azimut-Ausgabe-Algorithmus bestimmt wurden (VAD - Algo-

rithmus, Browning und Wexler, 1968), zeigen für die in Frage kommenden acht

Tage aus COPS und CoBoLd (für CSIP wurden die notwendigen Scanmuster

nicht durchgeführt) keine charakteristischen Eigenschaften, die zur Bestim-

mung der Grenzschichthöhe genutzt werden können. Deshalb werden hier

nur die aus den Vertikalmessungen bestimmten Varianzen der Vertikalwind-

geschwindigkeit σ2
w zur Analyse verwendet. σ2

w kann als direktes Maß für die

Turbulenzintensität angesehen werden, da für die turbulente kinetische Ener-

gie (TKE) gilt

e =
1
2
(σ2

u +σ2
v +σ2

w). [64]

In der konvektiven Grenzschicht weist das Profil von σ2
w einen typischen Ver-

lauf auf (z.B. Stull, 1988). Hier soll die Parametrisierung nach Lenschow et al.

(1980)
σ2

w

w2∗
= 1.8

( z
h

) 2
3
(

1−0.8
z
h

)2
[65]
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mit der konvektiven Geschwindigkeit w∗ und der Grenzschichthöhe h verwen-

det werden. Die Studien von Young (1988) motivieren die Anwendbarkeit die-

ses Profils auch in komplexem Terrain. Es können drei Ansätze zur Bestim-

mung der Grenzschichthöhe basierend auf σ 2
w unterschieden werden: (i) die

Detektion der Höhe der maximalen Varianz, (ii) die Verwendung eines Schwel-

lenwertes der Varianz und (iii) die Anpassung eines idealisierten Profils an den

gemessenen Verlauf der Varianz. Alle Verfahren basieren auf dem typischen

vertikalen Profil der Varianz des Vertikalwindes (Gl. 65).

Die statistische Sicherheit der berechneten Varianz wächst mit der Länge des

verwendeten Zeitintervalls. Andererseits besteht bei der Verwendung von zu

großen Zeitintervallen die Gefahr, dass unterschiedliche “Turbulenzregime”,

die durch die Veränderung der Turbulenz über den Tag entstehen, nicht mehr

unterschieden werden und dass die verwendeten Daten somit nicht mehr zur

gleichen statistischen Grundgesamtheit gehören. Als Kompromiss werden im

Folgenden Varianzen bei einer Messauflösung von 1 Hz über ein Zeitintervall

von 60 min berechnet, was bei einem mittleren Wind von 4 m s−1, einer Stre-

cke von 14.4 km entspricht. Dieses Zeitintervall liegt zudem in der Lücke des

Turbulenzspektrums nach van der Hoven (1957). Lenschow et al. (1994) schät-

zen den Fehler ab, der durch die Verwendung von eingeschränkten Raum-

bzw. Zeitintervallen auftritt. Es entsteht ein systematischer Fehler, da nicht ein

Ensemble-, sondern ein Zeitmittel berechnet wird sowie ein zufälliger Fehler

durch Schwankungen um den wahren Wert. Der systematische Fehler ist i.A.

gegenüber dem zufälligen vernachlässigbar. Für das betrachtete Zeitintervall

von 60 min liegt bei einer typischen integralen Zeitskala von 50 s bzw. 100 s

(vgl. Abschnitt 4.1.2) ein relativer Fehler von ca. 15% bis 20% bzw. 20% bis

25% für die Varianz vor.

Die berechneten Varianzen werden zusätzlich auf unkorreliertes Rauschen

korrigiert, was nach Abschnitt 3.1 aus der Differenz zwischen nulltem und ers-

tem Versatz der Autokovarianzfunktion abgeschätzt wurde. Ist der Fehler durch

unkorreliertes Rauschen größer als 1 m2 s−2, so wird die dazugehörige Vari-

anz verworfen.

Eine Abschätzung des Fehlers der Grenzschichthöhe h(ts) kann durch die Be-

trachtung einer Schwankungsbreite von h im 60 min Intervall [ts - 30 min,
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Abb. 13.: Bestimmung der Grenzschichthöhe aus der Varianz des Vertikales am Bei-
spiel des 10.07. 2005, 14 UTC: das Verfahren basierend auf der Detekti-
on des Maximums der Varianz ist links dargestellt, die Verwendung eines
Schwellenwertes in der Mitte und rechts die Anpassung eines idealisierten
Profils.

ts + 30 min] erfolgen. Dafür wird die Varianz des Vertikalwindes in einem In-

tervall von 30 min berechnet. Durch das geringere Zeitintervall steigt der zu-

fällige Fehler der Varianz auf ca. 30% an. Durch einen Versatz von 1 min kön-

nen so innerhalb des betrachteten 60 min Intervalls 30 Abschätzungen der

Grenzschichthöhe gewonnen werden (jeweils für das Intervall [ts-30 min, ts],

[ts-29 min, ts+1 min], ...., [ts-1 min, ts+29 min]). Die daraus resultierende Stan-

dardabweichung wird als die Schwankungsbreite der Grenzschichthöhe defi-

niert. Die Ursache dieser Schwankungen liegt einerseits in der Veränderung

der wahren Grenzschichthöhe, andererseits aber auch in den Verfahren selbst

begründet.
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In Abb. 13 wird beispielhaft das Ergebnis der drei verwendeten Verfahren dar-

gestellt. Im ersten Verfahren wird das Maximum im Verlauf von σ2
w betrachtet.

Die Ableitung des idealisierten Profils ergibt

dσ2
w

dz
= 1.8

(
gw′θ ′0

θ

)2/3[
2
3

z−
1
3

(
1−0.8

z
h

)2
+ z

2
3 2

(
1−0.8

z
h

)(
−0.8

h

)]
!
= 0 [66]

mit der Lösung für das Maximum in Höhe

zmax =
1

3.2
h = 0.31h. [67]

Empirisch hat sich gezeigt, dass die Relation zmax = 0.4h eine bessere Wahl

darstellt (Asimakopoulos et al., 2004).

Analog zur Grenzschichthöhenbestimmung aus dem Rückstreuverhältnis kann

auch für die Varianz ein Schwellenwert σ2
wkrit

zur Bestimmung der Grenzschicht-

höhe verwendet werden. Die Idee hinter diesem Verfahren ist, dass ober-

halb der Grenzschicht keine Turbulenz mehr vorhanden sein sollte. Tucker

et al. (2009) setzen für maritime Grenzschichten ein sehr niedriges Niveau

von σ2
wkrit

= 0.04 m2 s−2 an. Eine Abschätzung aus dem idealisierten Profil hin-

gegen führt mit einem typischen Wert von w∗ = 1.5 m s−1 auf einen Schwellen-

wert von σ2
wkrit

= 0.16 m2 s−2, der im Folgenden auch verwendet werden soll.

Ist σ2
wkrit

zu niedrig angesetzt, besteht die Gefahr, die Grenzschichthöhe als

das obere Ende der Randzone zu detektieren und somit zu überschätzen.

In Anlehnung zum Verfahren ”Idealisiertes Profil“ bei der Bestimmung der Grenz-

schichthöhe mit Hilfe des Rückstreuverhältnisses kann auch ein idealisiertes

Profil der Varianz an den gemessenen Verlauf angepasst werden:

σ2
w f it

(z,a,b,h) =
(

gw′θ ′0
θ

)2/3

a z
2
3

(
1−b

z
h

)2
[68]

mit den Anpassparametern a, b und h. Die Grenzschichthöhe ergibt sich so-

mit als einer der Anpassparameter (h). Der turbulente Wärmefluss am Boden

w′θ ′0 und die mittlere potentielle Temperatur θ in der Mischungsschicht können

aus Daten der Energiebilanzstation gewonnen werden oder in den Anpasspa-

rameter a einfließen. Die Anpassparameter a und b sind nach Lenschow et al.

(1980) mit 1.8 und 0.8 bestimmt. Abb. 14 zeigt die Auswirkung einer mögli-

chen Variation: es können ausgeprägtere und weniger ausgeprägte turbulen-

te Situationen beschrieben werden. Eine Anpassung wurde als gut bewertet,
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Abb. 14.: Variation der Parameter zur Anpassung des idealisierten Profils an das ge-
messene Profil der Varianz des Vertikalwindes: links ist die Variation des
Parameter a von 1.2 bis 2.6 dargestellt, rechts die Variation des Parameter
b von 0.4 bis 1.2. In rot ist jeweils das Profil nach Lenschow et al. (1980) mit
a = 1.8 und b = 0.8 eingezeichnet.

wenn das Verhältnis der Wurzel der mittleren quadratischen Abweichung zwi-

schen der angepassten und der gemessener Varianz zur Varianz kleiner als

0.33 war. Das Anpassverfahren reagiert empfindlich auf die Eingabeparame-

ter. Der Parameter a wird auf das Intervall [1.2, 2.6] eingeschränkt, Parameter

b auf [0.7, 0.9]. Ein Startpunkt für die Grenzschichthöhe leicht unterhalb der

Aerosolschichthöhe stellte sich als am geeignetsten heraus.

Zwischen dem Verfahren der Anpassung des idealisierten Profils und dem Ver-

fahren mit Verwendung eines Schwellenwertes wurden hohe Korrelationskoef-

fizienten gefunden (R=0.85 für CSIP, bzw. 0.79 für COPS). Das Verfahren unter

Ausnutzung des Maximums der Varianz liefert dagegen abweichende Werte,

die zudem starke Schwankungen aufweisen. Im Gegensatz zum Verlauf der

Aerosolkonzentration sind für das Turbulenzprofil die unteren zwei Drittel der

Grenzschicht wichtig. Dies kann insbesondere bei den Verfahren (i) (Detektion

des Maximums der Varianz) und (iii) ( Anpassung eines idealisierten Profils)

bei flachen Grenzschichten Probleme verursachen. Aus diesem Grund wird

69



4. Skalen der atmosphärischen Grenzschicht

hier das Verfahren unter Ausnutzung eines Schwellenwertes für die Bestim-

mung Grenzschichthöhe verwendet.

Vergleich von Aerosolschicht- und Turbulenzhöhe

In dieser Arbeit werden Höhen, die durch Verfahren basierend auf dem Ae-

rosolgehalt der Atmosphäre gewonnen wurden, als Aerosolschichthöhen haero

und solche, die auf dem Profil der Varianz des Vertikalwindes basieren, als Tur-

bulenzhöhen hturb bezeichnet. Beide Höhen haero und hturb repräsentieren hier

eine Abschätzung der Grenzschichthöhe der konvektiven atmosphärischen

Grenzschicht. Die Tagesgängen der Aerosolschichthöhen und der Turbulenz-

höhen zeigen jedoch Bereiche, in denen sich beide qualitativ unterscheiden:

• Am Morgen kann eine Aerosolschicht bereits vorhanden sein, ohne dass

in ihr Turbulenz detektierbar ist. Diese kann als Restschicht vom Vor-

tag vorliegen oder durch Advektion über Nacht herantransportiert worden

sein (Abb. 15, links).

• Im Verlauf des Tages können sowohl Phasen beobachtet werden, in de-

nen die Turbulenz deutlich unterhalb der Aerosolschicht abbricht, als auch

in Einzelfällen deutlich über die Schicht hinausgeht (Abb. 15, Mitte). Letz-

teres kann nur detektiert werden, wenn eine zweite Schicht, i.A. eine

Feuchteschicht, oberhalb der Grenzschicht vorhanden ist. Eine Hypothe-

se für das Vorhandensein von Turbulenz oberhalb der Aerosolschicht ist

ein zweites, durch Scherung verursachtes Turbulenzregime oberhalb der

vom Boden ausgehenden konvektiv erzeugter Turbulenz. Ursache für ei-

ne geringere Turbulenzhöhe im Vergleich zur Aerosolschichthöhe in Pha-

sen ausgeprägter Turbulenz kann ein verringerter Antrieb (geringere Ein-

strahlung) sein, wobei das Aerosol diesem Verhalten, analog zur Rest-

schicht am Abend, nicht folgt.

• In den Abendstunden kann beobachtet werden, dass die Turbulenzinten-

sität nach leichtem Absinken unvermittelt abbricht. Das vorhandene Ae-

rosol bleibt davon vorerst unberührt. Erst im Verlaufe der Nacht sinkt es
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4.1. Längenskalen

Abb. 15.: Differenzen zwischen Turbulenzhöhe (gestrichelte schwarze Linie) und Aero-
solschichthöhe (durchgezogene schwarze Linie) können zu allen Zeitpunk-
ten auftreten, wie z.B. am 31.07.2008 morgens (links), am 10.07.2005 im
Tagesverlauf (mitte) und am 27.06.2005 abends (rechts).

leicht ab, wenn keine zusätzlichen Effekte wie z.B. Auswaschung durch

Regen auftreten (Abb. 15, rechts).

Es wird deutlich, dass insbesondere der Übergang von stabiler zu turbulen-

ter Grenzschicht am Morgen und das Aussetzen der Turbulenz am Abend mit

Hilfe der Aerosolschicht in vielen Fällen nicht erkennbar ist. Umgekehrt kann

mit dem Doppler Lidar ohne Vorhandensein von Aerosol auch kein Vertikal-

wind gemessen werden, so dass Aussagen inwieweit die Turbulenzhöhe bei

starker Turbulenz die Aerosolschicht systematisch überschreitet nicht möglich

sind. Ein wichtiger Vorteil der Verwendung der Aerosolschichthöhe gegenüber

der Turbulenzhöhe ist die sehr viel höhere zeitliche Auflösung. Nur über das

Aerosol können kleinskalige Variationen beobachtet werden. Um sicherzustel-

len, dass die detektierte Aerosolschichthöhe eine turbulente Grenzschichthöhe

widerspiegelt, werden im Folgenden nur die Aerosolschichthöhen verwendet,

die in einem Bereich liegen, in dem die Varianz der Vertikalwindgeschwindig-

keit einen Schwellenwert von 0.04 m2 s−2 überschreitet. Dieser Schwellenwert

ist bewusst tiefer angesetzt als derjenige zur Detektion der Grenzschichthöhe.
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4. Skalen der atmosphärischen Grenzschicht

Bezüglich der Fehlerabschätzung gilt, dass bei allen Verfahren ein systemati-

scher Fehler durch das Verfahren selbst entstehen kann. Im Folgenden wird

angenommen, dass dieser vernachlässigbar ist. Komplette Tagesgänge der

Aerosolschichthöhe und der Turbulenzhöhe werden durch geglättete Verläufe

beschrieben. Die verwendeten Glättungsverfahren werden in Anhang A darge-

stellt. Die Abweichung der ungeglätteten Werte vom geglätteten Verlauf ist für

alle Tage symmetrisch um Null verteilt und weist im Vergleich zur Gaußvertei-

lung leicht überhöhte Flanken auf. Die mittlere quadratische Abweichung der

einzelnen Aerosolschichthöhen vom geglätteten Wert beträgt 66 m. Innerhalb

der betrachteten 60 min Intervalle beträgt die Standardabweichung 7% des

Mittelwertes. Die Schwankungsbreiten bei der Abschätzung der Turbulenzhö-

hen liegt im Mittel bei 9%. Abb.16 stellt Aerosolschichthöhen und Turbulenz-

schichthöhen für alle drei Messkampagnen gegenüber. Es zeigt sich ein hoher

Korrelationskoeffizient von 0.82 zwischen Aerosolschichthöhe und Turbulenz-

höhe. Bei detaillierter Betrachtung der Tagesgänge (vgl. auch Anhang B) wird

aber gleichzeitig auch deutlich, dass sich die Verläufe im Detail unterscheiden

können. Ein Vergleich mit Radiosondenaufstiegen (Abb. 17) zeigt, dass auf

Basis dieser Daten keine eindeutige Aussage getroffen werden kann, ob die

Aerosolschichthöhe oder die Turbulenzschichthöhe besser mit der Abschät-

zung der Grenzschichthöhe aus der potentiellen Temperatur übereinstimmt.

In Anhang B sind die Höhenverläufe beider Detektionsmethoden für alle Mess-

tage dargestellt. Es sei an dieser Stelle auf die Tagesgänge der Grenzschicht-

höhen während der COPS Messkampagne hingewiesen, welche im Vergleich

zu denen aus CSIP und CoBoLd erst später am Vormittag in den Messbe-

reich des Lidars ca. 400 m über Grund eintreten und insgesamt geringere Hö-

hen über Grund erreichen. Der Unterschied der maximalen Höhen liegt bei ca.

500 m bis 1000 m, was ungefähr dem Höhenunterschied zwischen dem Mess-

standort und der Umgebung entspricht. Es wird deutlich, dass keine vollständig

geländefolgende Grenzschicht ausgebildet wird. Für weitergehende Untersu-

chungen sei auf die Arbeiten von Binder (1997) und Kossmann et al. (1998)

verwiesen. Trotz der bestehenden Korrelation der Aerosolschichthöhe und der

Turbulenzhöhe, sollen auf Grund der teilweise unterschiedlichen Tagesgänge

beide als zwei getrennte Konzepte der Grenzschichthöhe betrachtet werden.
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4.1. Längenskalen

Abb. 16.: Links ist der Zusammenhang zwischen den Turbulenzhöhen und den gemit-
telten Aerosolschichthöhen für alle drei Messkampagnen CSIP (blaue Punk-
te), COPS (rote Kreuze) und CoBoLd (grüne Sterne) dargestellt. Der Fehler
ergibt sich aus der Standardabweichung bei den Aerosolschichthöhen, bzw.
aus den Schwankungsbreiten der Turbulenzhöhen. Geglättete Werte der Ae-
rosolschichthöhe und der Turbulenzhöhe sind rechts gegeneinander aufge-
tragen. Die blauen Punkte geben statistisch unabhängige Werte in einem
Abstand von 60 min wieder, die grauen Linien den durchgezogenen geglät-
teten Verlauf, der eine Orientierung über den Tagesgang gibt. Es ergeben
sich teilweise deutliche Differenzen im Tagesgang.
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4. Skalen der atmosphärischen Grenzschicht

Abb. 17.: Vergleich der Aerosolschichthöhen (Punkte) bzw. der Turbulenzhöhen (Ster-
ne) mit einer Abschätzung der Grenzschichthöhe aus dem Profil der potenti-
ellen Temperatur aus Radiosondenaufstiegen: links für die CSIP Messkam-
pagne, rechts für Werte aus COPS. Es erfolgt ein Vergleich zum Mittel der
Aerosolschichthöhe ± 15 min um den Startzeitpunkt der Radiosonde bzw.
für die Turbulenzhöhe zum Wert des korrespondierenden Intervalls. Zusätz-
lich ist der unterste Abstandsbereich des Lidars als horizontale gepunktete
Linie sowie die 1:1 Linie als gestrichelte Linie dargestellt.

4.1.2. Integrale Längenskala

Die integrale Längenskala l der Vertikalwindgeschwindigkeit wird ausgehend

von der Autokovarianzfunktion Rw(τ)(vgl. Anhang A) wie folgt definiert:

l =
∫ ∞

0

Rw(τ)
Rw(0)

dτ [69]

wobei τ den Versatz angibt. Sie stellt ein Maß für die Korrelation der Geschwin-

digkeiten dar und kann als Größenordnung für die dominanten Wirbel betrach-

tet werden. Nach Lenschow und Stankov (1986) kann l durch

l ∼=
[∫ τ0

0

Rw(τ)
Rw(0)

dτ
]

max
[70]

abgeschätzt werden, wobei τ0 dem Versatz entspricht, für den die Autokovari-

anzfunktion Rw(τ0) = 0. Lothon et al. (2006) beschreiben den Verlauf der Auto-

korrelationsfunktion in der turbulenten Grenzschicht durch einen exponentiel-

len Abfall
Rw(τ)
Rw(0)

= exp(−τ/l). [71]
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Die Gleichungen 70 und 71 geben zwei Ansätze zur empirischen Bestimmung

von l aus den Messdaten wieder. Lothon et al. (2006) zeigen, dass die Er-

gebnisse aus beiden Verfahren gut übereinstimmen. In dieser Arbeit wird Glei-

chung 71 verwendet, da diese weniger empfindlich auf betragsmäßig kleine

und damit unsichere Werte der Autokorrelationsfunktion reagiert. Abhängig

von der Datenreihe kann eine räumliche Skala oder eine zeitliche Skala be-

stimmt werden. Unter Verwendung der Taylorschen Hypothese der eingefro-

renen Turbulenz (Stull, 1988, siehe auch Anhang A) können beide durch Ver-

wendung des mittleren Windes ineinander überführt werden.

Die Messung des Doppler Lidars in vertikaler Ausrichtung ermöglicht eine Ab-

schätzung einer horizontalen Längenskala lx basierend auf der horizontalen

Autokovarianzfunktion:

Rw(z,τ) =
1
N

N−τ

∑
i=1

w(z, i) w(z, i+ τ) [72]

wobei w(z, i) die Messung zum Zeitpunkt iΔt im Abstandsbereich in der Höhe z

darstellt, sowie einer vertikalen Längenskala lz basierend auf:

Rw(z,δ z) =
1
N

N

∑
i=1

w(z, i) w(z+δ z, i) [73]

wobei δ z den Abstand zwischen den Mitten zweier benachbarter Abstands-

bereiche angibt. Für die in dieser Arbeit betrachteten Tage werden beide in-

tegralen Längenskalen auf Basis von Zeitintervallen von 60 min, mit einem

Zeitschritt von 10 min bestimmt. Es müssen mindestens 2160 Einzelwerte pro

Intervall vorliegen (ca. 60% bis 70% der maximal möglichen Anzahl an Ein-

zelmessungen bei den verwendeten Abtastmustern). Die Berechnung erfolgt

auf Basis der mittelwertkorrigierten Geschwindigkeiten wkorr, wobei gilt, dass

wkorr(t) = w(t)− 1
N ∑t+30 min

t−30 min w(t) mit der Anzahl N der Werte zwischen t −30 min

und t +30 min.

Eine qualitative Analyse der Autokorrelationsfunktion Rw(z,τ)/Rw(z,0) zeigt, dass

drei Verläufe unterschieden werden können (Abb. 18): (i) kann innerhalb des

turbulenten Bereiches, wie in Lothon et al. (2006) vorgeschlagen, ein exponen-

tieller Abfall beobachtet werden. (ii) tritt im nicht-turbulenten Bereich innerhalb

der ersten Versätze ein kosinusförmiger Verlauf auf oder (iii) kann unter die-

sen Bedingungen ein insgesamt sehr flacher Verlauf von Rw(z,τ)/Rw(z,0) (d.h. sehr
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4. Skalen der atmosphärischen Grenzschicht

Abb. 18.: Verschiedene Verläufe der Autokorrelations- bzw. Autokovarianzfunktion: ty-
pischer exponentieller Abfall bei ausgebildeter Turbulenz in der Grenzschicht
(oben), kosinusförmiger Verlauf innerhalb der ersten Versätze oberhalb der
turbulenten Mischungsschicht in der freien Atmosphäre (unten, links) und
sehr flacher Verlauf vor dem Aufkommen von Turbulenz am Morgen (unten,
rechts).
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4.1. Längenskalen

große Längenskalen) beobachtet werden. In der Restschicht am Abend ver-

läuft die Autokorrelationsfunktion oft weiterhin exponentialförmig. Um die Ana-

lyse auf die turbulente Grenzschicht einzuschränken, liefert ein Test die Krüm-

mung der Autokorrelationsfunktion im Bereich der ersten 100 Verschiebungen.

Ist diese konkav, wird eine Exponentialfunktion an Werte der Autokorrelations-

funktion größer als 0.2 angepasst. Ist die Güte der Anpassung (vgl. Anhang

A) besser als 0.8, wird l aus dem Anpassparameter bestimmt. Die Anpas-

sung erfolgt an Werte, die bezüglich des unkorrelierten Rauschens korrigiert

wurden, d.h. es wird so normiert, dass der Wert der Autokorrelationsfunktion

auf Versatz τ = 0 korrigiert wieder eins beträgt. Für die horizontale integrale

Längenskala wird ein maximaler Wert von 240 s zugelassen. Für die vertikale

integrale Längenskala sind oft nur wenige Verschiebungen möglich. Die An-

passung der Exponentialfunktion und die damit verbundene Abschätzung von

lz ist somit oft unbrauchbar.

Die mit dem Doppler Lidar aus Vertikalmessungen bestimmte horizontale zeit-

liche Skala wird über den mittleren horizontalen Wind in eine Längenskala um-

gerechnet (vgl. Anhang A). Für CSIP stehen dafür nur die Bodenmessungen

zur Verfügung. Für COPS und CoBoLd kann der mittlere Wind aus Profilen

des horizontalen Windes abgeschätzt werden. Die Profile wurden mit Hilfe des

Geschwindigkeits-Azimut-Ausgabe-Algorithmus aus PPI und RHI Messdaten

bestimmt (VAD-Algorithmus, Browning und Wexler, 1968). Durch die verwen-

deten Abtastmuster (vgl. Tab. 5) liegen vertikale Profile des Horizontalwindes

für COPS alle 30 min, für CoBoLd alle 60 min vor. Für die Auswertung erfolgt

eine Mittelung des horizontalen Windes über die gesamte Grenzschicht (vgl.

Anhang B). Im Mittel beträgt die Standardabweichung dieser gemittelten Ge-

schwindigkeit 0.9 m s−1. Für alle drei Messkampagnen stehen Messungen der

Windgeschwindigkeit am Boden bzw. mit dem Messmast zur Verfügung. Für

COPS und CoBoLd kann eine Abweichung zwischen dem Betrag des Windes

in 3 m (COPS) bzw. 40 m (CoBoLd, ca. 15 m über Wipfelhöhe) Höhe und dem

mittleren Wind in der Grenzschicht (oberhalb 75 m bzw. 330 m über Grund) be-

stimmt werden. Es zeigt sich, dass der mittlere Wind in der Grenzschicht erwar-

tungsgemäß in 83% bzw. 94% der Fälle größer war als der Wind in Bodennä-

he. Die Abweichung zwischen beiden Größen beträgt im Mittel 1.8±1.3 m s−1
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bzw. 2.0±1.4 m s−1, am häufigsten 0.8 m s−1. Auf Basis dieser Ergebnisse

wird für den Horizontalwind insgesamt (auch für CSIP) ein Fehler von 1 m s−1

angesetzt. Für die Transformation der Zeitskala in eine Längenskala wurden

die Windgeschwindigkeiten zusätzlich mit Hilfe glättender kubischer Splines

geglättet.

Der Fehler der integralen Längenskalen kann aus dem 95% Konfidenzinter-

vall der Anpassung (vgl. Anhang A) abgeschätzt werden. Für die vertikalen

integralen Längenskalen liegt dieser innerhalb der Grenzschicht im Mittel bei

14%. Für die horizontalen Skalen muss zusätzlich der Fehler durch die Un-

sicherheit des Horizontalwindes berücksichtigt werden. Hier liegt das Mittel

innerhalb der Grenzschicht bei 43%, wobei der Fehler durch die Schwank-

ungen des Horizontalwindes dominiert wird. Eine zweite Fehlerabschätzung

erfolgte durch die Bestimmung einer Schwankungsbreite. Hierfür wurden inte-

grale Längenskalen mit einem Zeitschritt von 1 min auf einem Datenintervall

von jeweils 30 min berechnet. Für 30 aufeinanderfolgende Werte (effektiv wer-

den dadurch 60 min berücksichtigt) wurde anschließend der Mittelwert und die

Standardabweichung bestimmt. Für die horizontale integrale Längenskala er-

gibt sich dabei eine Schwankungsbreite von im Mittel 24%, für die vertikalen

Längenskalen von 20%, beide jeweils für alle Werte innerhalb der turbulenten

Grenzschicht.

Lothon et al. (2006) finden während Zeiten höchster Turbulenz eine hohe Kor-

relation zwischen der vertikalen und der horizontalen integralen Längenskala

im Bereich der Mitte der Grenzschicht. Wie Abb. 19 zeigt, kann dieser Zusam-

menhang an den hier betrachteten Tagen in nicht komplexem Gelände nur be-

dingt bestätigt werden. Für die wolkenfreien Tage während CSIP und CoBoLd

kann zwischen 11 UTC und 15 UTC ein Korrelationskoeffizient von 0.43 ermit-

telt werden, welcher auf einen schwachen linearen Zusammenhang zwischen

beiden Größen hindeutet. Eine mögliche Ursache für die geringe Korrelation

im Vergleich zu den Ergebnissen aus Lothon et al. (2006) könnte in der unsi-

cheren Bestimmung der vertikalen integralen Längenskala liegen. Es liegt ein

mittleres Verhältnis von Iz
Ix
= 2.1± 0.7 vor. Dieses ist höher als das in Lothon

et al. (2006) gefundene Verhältnis von Iz
Ix
= 1.3 und repräsentiert deutlich bes-
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Abb. 19.: Vertikale integrale Längenskala lz gegen horizontale lx für alle wolkenfrei-
en Tage der CSIP und CoBoLd Kampagne (blau), sowie COPS Kampagne
(rot). Die schwarze Gerade gibt das Verhältnis für isotrope Turbulenz an. Die
Fehlerbalken ergeben sich aus dem Fehler der Anpassung und dem Fehler
des horizontalen Windes (nur für die horizontalen integralen Längenskalen).

ser die Bedingungen isotroper Turbulenz, für die Iz
Ix
= 2 gilt (Batchelor, 1953).

Die Werte der COPS Kampagne zeigen die Tendenz zu geringeren Werten.

Aufgrund der Unsicherheit bei der Abschätzung der vertikalen integralen Län-

genskala wird im Folgenden für die weiteren Betrachtungen nur noch die hori-

zontale integrale Längenskala berücksichtigt.

4.1.3. Wellenlänge des Maximums im Spektrum

Eine zweite charakteristische turbulente Längenskala kann aus dem Varianz-

spektrum der Vertikalwindgeschwindigkeit Sw(k) abgeschätzt werden: Die Wel-

lenlänge λmax des Maximums von kSw(k). Diese Länge gilt als charakteris-

tische Skala der Produktion turbulenter kinetischer Energie, welche mit der

Distanz zwischen den einzelnen Aufwindschläuchen in der Grenzschicht ver-

bunden werden kann (Lothon et al., 2009). Das Spektrum Sw(ν) wird mit Hilfe

eines Periodogramms für die mittelwertkorrigierten Datenreihen wkorr auf ei-
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nem Zeitintervall von 60 min mit einem Zeitschritt von 10 min, unter Verwen-

dung der harmonischen Frequenzen ν = n
N mit n = 0,1,2, ..,N/2 und N als die

Anzahl aller möglichen Datenpunkte im Intervall (vgl. Anhang A), bestimmt.

Die Wellenzahl k ergibt sich aus der Frequenz f = νΔt−1 (Δt−1 entspricht der

Messfrequenz) mit Hilfe der mittleren Windgeschwindigkeit des horizontalen

Windes u über die Relation k = 2 pi f
u , für die Wellenlänge gilt λ = 2π

k (vgl. hierzu

auch Anhang A). Die benötigte Windgeschwindigkeit wurde analog Abschnitt

4.1.2. abgeschätzt. Es gilt ∫ kNyquist

0
Sw(k)dk = σ2

w. [74]

mit kNyquist =
2π
u

1
2Δt−1. λmax kann aus dem Spektrum auf zwei Arten abgeschätzt

werden: auf Basis des geglätteten Spektrums (laufendes Mittel mit jeweils ±10

Datenpunkten) oder mittels Anpassung eines einfachen Modells der Form

kS (k,z) =
ck

1+
(

k
k0

)5/3 [75]

mit den Anpassparametern c und k0, welches auf Ergebnissen früherer Tur-

bulenzstudien z.B. Kaimal et al. (1976) aufbaut. Für die Wellenlänge des Ma-

ximums von kS (k,z) gilt λmax =
2π

k0 1.53/5 . Abb. 20 veranschaulicht alle Größen

anhand eines Beispielspektrums. Auffällig ist, dass der Abfall im Inertialbe-

reich des Beispielspektrums steiler verläuft, als durch die Anpassfunktion be-

schrieben. Caughey und Palmer (1979) beobachten dieses Verhalten bei un-

vollständig ausgeprägter Turbulenz, Spektren in Lothon et al. (2009) unter Be-

dingungen ausgeprägter konvektiv erzeugter Turbulenz zeigen dieses Verhal-

ten ebenfalls.

Ein Vergleich beider Verfahren zur Bestimmung von λmax zeigt, dass das Ver-

fahren mit Hilfe der angepassten Funktion im Mittel höhere Werte für λmax liefert

als das absolute Maximum des geglätteten Spektrums. Das häufigste Verhält-

nis liegt bei zwei, die Abschätzung aus der Anpassung ergibt in diesem Fall

also einen doppelt so großen Wert für λmax als es die Position des absoluten

Maximums darstellt. Werden die Frequenzen bei der Berechnung des Peri-

odogramms variiert, reagiert das Verfahren über das absolute Maximum sehr

stark, während die Ergebnisse der Anpassung von Gleichung 75 nur geringe
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Abb. 20.: Spektrum der Vertikalwindgeschwindigkeit vom 10.07.2005, für den Zeit-
raum 12.30 bis 13.30 UTC, in der Höhe des 2. Abstandsbereichen (grau).
Ergänzend ist der geglättete Verlauf (blau) und das angepasste Modell (rot)
dargestellt. Das absolute Maximum im geglätteten Spektrum λmax ist als
blaue vertikale gestrichelte Linie und das Maximum im Modell als rot ver-
tikale gestrichelte Linie eingezeichnet. Beide unterscheiden sich leicht. Zu-
sätzlich ist die integrale Längenskala l−1 als grüne vertikale gestrichelte Linie
eingetragen.
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Abweichungen zeigen. Dieses Verhalten deutet darauf hin, dass das absolu-

te Maximum stark durch einzelne Strukturen im Spektrum beeinflusst wird. Im

Folgenden sollen deshalb die Werte des Modells verwendet werden, es gilt

jedoch zu berücksichtigen, dass diese tendenziell zu groß sind.

Als Maß für den Fehler wurden auch für die maximalen Wellenlängen Schwan-

kungsbreiten mit Hilfe von 30 Einzelwerten mit einem Versatz von 1 min und

einem Zeitintervall von jeweils 30 min bestimmt. Es zeigt sich eine Schwan-

kungsbreite von im Mittel 42%, am häufigsten 12%, für Werte innerhalb der

Grenzschicht.

4.1.4. Obukhov Länge

Die Obukhov Länge ist die Längenskala der Monin-Obukhov-Ähnlichkeitstheorie,

die für die Bodenschicht verwendet wird (Monin und Obukhov, 1954). Sie ba-

siert ausschließlich auf Bodengrößen:

LMO =
u3
∗,0θ

κgw′θ ′0
[76]

mit der Schubspannungsgeschwindigkeit u∗,0 (vgl. Abschnitt 4.2.4), der poten-

tiellen Temperatur θ der Mischungsschicht, dem turbulenten Wärmefluss am

Boden w′θ ′0 und der von Karman Konstante κ. Die Obukhov Länge LMO ist

damit im Gegensatz zu den vorhergehenden Skalen keine, die auf mit dem

Doppler Lidar erhobenen Daten basiert. Die Berechnung findet in dieser Ar-

beit mit Hilfe der Messdaten der Energiebilanzstation mit einer Auflösung von

10 min statt. Da insbesondere u∗ starken Schwankungen unterliegt, variiert L

stark. Für die folgende Auswertung wird deshalb ein Grenzbereich zwischen

0 m und 100 m angesetzt. Werte außerhalb dieses Bereiches werden vernach-

lässigt. Der Tagesgang der Obukhov Länge ist in Anhang B dargestellt. Es wird

deutlich, dass sich die einzelnen Tage stark voneinander unterscheiden.

4.1.5. Längenskalen basierend auf einzelnen Turbulenzelementen

Als konvektive Turbulenzelemente sollen begrenzte Bereiche verstanden wer-

den, die sich gegenüber ihrer Umgebung durch eine zusammenhängende ver-

tikale Aufwärtsbewegung auszeichnen. Beispiele für solche Turbulenzelemente
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sind Wirbelringe oder thermische Aufwinde (z.B. List, 1982). Klar umrisse-

ne Gebiete mit Abwärtsbewegung werden dagegen nicht berücksichtigt. Hunt

(1998) sowie auch Stull (1988) stellen typische Charakteristika dieser Struktu-

ren vor.

Turbulenzelemente lassen sich durch Schwellenwerte von Temperatur, Feuch-

te, Windgeschwindigkeit oder Turbulenz detektieren. Die Vor- und Nachteile

der verschiedenen Größen stellen Lenschow und Stephens (1980) gegenüber.

Anwendungen der damit verbundenen bedingten Erhebungsverfahren finden

sich z.B. in Williams und Hacker (1992) oder Hasel et al. (2005), in denen Tur-

bulenzstrukturen auf Basis von Flugzeugmessungen untersucht werden. Ver-

fahrensbedingt können diese dabei nur eindimensional erfasst werden. In der

vorliegenden Arbeit werden Aufwindstrukturen mit Hilfe der Lidar-Messungen

des Vertikalwindes detektiert, was eine zweidimensionalen Erfassung ermög-

licht. Im verwendeten Erhebungsverfahren werden diejenigen Messpunkte ge-

kennzeichnet, deren Vertikalwindgeschwindigkeit einen Schwellenwert über-

schreitet. Basierend auf den Ergebnissen zu den Geschwindigkeitsperzentilen

(vgl. Abschnitt 4.2.1) wird ein Schwellenwert von 0.6 m s−1 angesetzt. Die da-

mit detektierte Fläche entspricht ca. 8% bis 15% der gesamten Fläche der

turbulenten Grenzschicht. Um den Einfluss niederfrequenter Schwankungen

zu minimieren, erfolgt die Erhebung auf Basis der mittelwertkorrigierten Ge-

schwindigkeiten wkorr. Zu einem Struktur-Cluster werden die Punkte zusam-

mengefasst, die in horizontaler Richtung weniger als 75 m auseinander liegen

(zwischen 10 und 50 Messungen bei 1 Hz Messauflösung und horizontalen

Windgeschwindigkeiten von 1.5 m s−1 bis 5.5 m s−1) und in vertikaler Rich-

tung einen Abstand kleiner als zwei Abstandsbereiche, oder weniger als 75 m,

aufweisen. Es werden nur Cluster mit einer Größe von mindestens 50 Mess-

punkten und einer vertikalen Ausdehnung über mindestens zwei Abstandsbe-

reichen berücksichtigt. Zum Abschluss wird eine Kontur um das detektierte

Cluster gelegt, wobei der untere Rand bei Clustern, die den untersten Ab-

standsbereich beinhalten, offen bleibt. Durch dieses Verfahren werden auch

Abwindbereiche in die Struktur mit eingeschlossen. Anhand eines so gefunde-

nen Bereichs können geometrische Eigenschaften wie horizontale und vertika-
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le Ausdehnung, aber auch das Windfeld des Turbulenzelements charakterisiert

werden. Abb. 21 stellt das Vorgehen beispielhaft dar.

Abb. 21.: Detektion, Clustern und Konturieren einer Aufwindstruktur. Über die Tay-
lorhypothese wurde die Zeitskala in eine Längenskala transformiert (lT ).
Oben links das Rückstreuverhältnis, rechts das Geschwindigkeitsfeld (ge-
glättet und enttrendet), unten links Bereiche mit Geschwindigkeit größer als
0.6 m s−1, rechts die Kontur um das extrahierte Geschwindigkeitsfeld. Der
kleine grün markierte Bereich zum Zeitpunkt 12.83 UTC in ca. 500 m Höhe in
der Darstellung unten links erfüllte nicht die Voraussetzungen zur Integration
in das gefundene Cluster (rot).

Nach qualitativer Sichtung der detektierten Strukturen können diese in folgen-

de Kategorien unterteilt werden: Elemente der Kategorie (i) sind die typischen

Aufwindschläuche (Abb. 22). Dies sind mit dem untersten Abstandsbereich

verbundene Strukturen, die bei Fortsetzung zum Boden eine höhere vertika-

le als horizontale Ausdehnung aufweisen. Elemente dieser Kategorie zeich-

nen sich klar ab und sind im Inneren nicht stark strukturiert. Strukturen, die
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4.1. Längenskalen

Abb. 22.: Beispiele für Strukturen der Kategorie (i) vom 27.08.2008 (oben) und
27.06.2005 (unten). Diese Turbulenzelemente sind der Vorstellung einer Auf-
windfahne am ähnlichsten.

zur Kategorie (ii) und (iii) gehören, haben keine Verbindung zum untersten

Abstandsbereich. Sie unterscheiden sich bezüglich ihrer Lage in der Grenz-

schicht: während Kategorie (ii) Strukturen innerhalb der Aerosolschicht liegen

(Abb. 23), befinden sich die der Kategorie (iii) an der Oberkante der Aerosol-

schicht oder darüber (Abb. 24). Zusätzlich können auch zusammengesetzte

Struktur der Kategorie (i) und (iii) beobachtet werden (Abb. 25). Die Katego-

rie (iv) stellen komplexe Strukturen dar, welche große Bereiche innerhalb der

Grenzschicht (ab 800 m Ausdehnung) einnehmen (Abb. 26). Diese sind im In-

neren stark inhomogen und weisen in etwa die gleiche vertikale wie horizontale

Ausdehnung auf.

Es wurden insgesamt 815 Strukturen detektiert und subjektiv einer der Katego-

rien (i) bis (iv) zugeordnet. Tab. 7 gibt eine Übersicht über die Anzahl der gefun-

denen Objekte. Es wird deutlich, dass die klassische Unterteilung in einzelne

große Aufwindschläuche mit dem verwendeten Verfahren an den betrachteten
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4. Skalen der atmosphärischen Grenzschicht

Abb. 23.: Beispiele für Strukturen der Kategorie (ii) vom 10.07.2005 (oben) und
06.08.2008 (unten). Hierbei handelt es sich um abgeschlossene Objekte in-
nerhalb der Aerosolschicht.
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Abb. 24.: Beispiele für Strukturen der Kategorie (iii) vom 06.08.2008 (oben) und
10.07.2005 (unten). Diese geschlossenen Strukturen befinden sich am
Übergang zwischen turbulenter Mischungsschicht und freier Atmosphäre
oder knapp oberhalb.
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Abb. 25.: Beispiele für zusammengesetzte Struktur der Kategorie (i) und (iii) vom
27.06.2005.

Tagen nicht bestätigt werden kann. Vielmehr sind die detektierten Strukturen

in ihrer Form sehr komplex und lassen sich nur schwer kategorisieren.

Für jede Struktur wurde mit Hilfe der umschließenden Kontur die minimale,

die mittlere und die maximale Höhe bestimmt. In den Höhen 250, 500, 750,

1000, ..., 5000 m über Grund wurde zudem die Breite der Struktur ermittelt.

Die Untersuchungen zu einem funktionalen Zusammenhang zwischen der ver-

tikalen Δy und der horizontalen Ausdehnung Δx ergaben keinen erkennbaren

Zusammenhang für die Elemente der Kategorie (i). Für die eher symmetri-

schen und geschlossenen Elemente der Kategorie (ii) und (iii) zeigen sich

Korrelationskoeffizienten von R=0.61 bzw. 0.67 (Abb. 27). Ein funktionaler Zu-

sammenhang von Δx = (0.24±0.04)Δy, bzw. Δx = (0.46±0.06)Δy spiegelt ein

leicht abweichendes Verhalten der Objekte dieser beiden Kategorien wieder.

Innerhalb der Grenzschicht haben die Strukturen eine ca. 4 mal so große ver-

tikale Ausdehnung im Vergleich zur horizontalen Ausdehnung, am Rand der

Aerosolschicht hingegen erfüllen sie die Bedingung der isotropen Turbulenz

( Batchelor, 1953). Die mittlere Höhe der Turbulenzelemente ist sehr variabel
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Abb. 26.: Beispiele für Strukturen der Kategorie (iv) vom 22.06.2005 (oben) und
17.08.2008 (unten). Diese Bereiche sind größer als die Strukturen der Kate-
gorie (i) bis (iii) und zeigen ein inhomogenes Geschwindigkeitsfeld.

Abb. 27.: Zusammenhang zwischen der vertikalen und der horizontalen Ausdehnung
der Strukturen der Kategorie (iii): Links ist ein Beispiel für die betrachteten
Strukturen dargestellt, rechts der funktionale Zusammenhang aller identifi-
zierten Objekte dieser Kategorie. Die vertikale Ausdehnung beträgt in etwa
das zweifache ihrer horizontalen Ausdehnung.
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Tab. 7.: Anzahl detektierte Turbulenzelemente
Kategorie Anzahl in Prozent
(i) Aufwindschläuche 342 42
(ii) abgeschlossene Strukturen innerhalb
Aerosolschicht

71 9

(iii) abgeschlossene Strukturen über Aero-
solschicht

114 14

zusammenhängende Struktur der Katego-
rie (i) und (iii)

14 2

(iv) komplexe Strukturen 34 4
keine Zuordnung möglich 240 29
Summe 815 100

und soll in Verbindung mit der Grenzschichthöhe in Abschnitt 4.1.6 untersucht

werden.

4.1.6. Beziehungen zwischen den Längenskalen

Es ist nicht sinnvoll in den späteren Untersuchungen zum Einfluss verschie-

dener Skalen auf funktionale Zusammenhänge zwischen den beschreibenden

Größen des Einmischens, Längenskalen zu verwenden, die bereits unterein-

ander stark korreliert sind. Viele Modelle verwenden solche Korrelationen zwi-

schen den einzelnen Skalen, um die verwendeten Parametrisierungen zu mo-

tivieren.

Die Auswertungen der 12 in dieser Arbeit betrachteten Messtage zeigt, dass

sowohl die integrale Längenskala l, als auch die Wellenlänge des Maximums

des Spektrums λmax nur wenig abhängig vom Höhenniveau in der Grenzschicht

ist. Für l kann ein schwach ausgeprägtes Maximum bei ca. 0.4 h beobachtet

werden. Oberhalb der Grenzschicht kommt es zu einem Anstieg beider Grö-

ßen. Diese Beobachtungen stimmen mit denen aus Giez (1996), Lenschow

et al. (2006) und Lothon et al. (2009) überein. Eine Mittelung über die Grenz-

schicht ist somit möglich und sinnvoll, eine separate Betrachtung im Bereich

der Randzone hingegen nicht.

Über alle Tage ergibt sich ein Korrelationskoeffizient zwischen den über die

Grenzschicht gemittelten integralen Längenskalen zu den geglätteten Aero-

solschichthöhen/Turbulenzhöhen von 0.51/0.48 (Abb. 28, links). Dieser spricht
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gegen eine statistische Unabhängigkeit der beiden Größen, ist aber anderer-

seits zu gering für einen robusten funktionalen Zusammenhang. In anderen

Studien, z.B. Thompson und Turner (1975), wurden höhere Korrelationen ge-

funden. Das mittlere Verhältnis zwischen integraler Längenskala und Grenz-

schichthöhe liegt bei 0.16±0.07 und stimmt im Rahmen der Unsicherheit gut

mit früheren Labormessungen von Thompson und Turner (1975) (0.1), Han-

noun und List (1988) (0.1) und Strang und Fernando (2001) (0.18), sowie

auch mit atmosphärischen Daten von Carruthers und Hunt (1986) (0.25) und

Lothon et al. (2006) (0.2) überein. Die Tagesgänge der gemittelten integralen

Längenskalen sind in Anhang B dargestellt. Sie unterscheiden sich teilweise

deutlich vom Tagesgang der Grenzschichthöhe.

Für die über die Grenzschicht gemittelten Wellenlängen des Maximums des

Spektrums ergibt sich ein Korrelationskoeffizient von 0.52 zu den geglätteten

Aerosolschichthöhen und auch zu den geglätteten Turbulenzschichthöhen. Es

wurde ein mittleres Verhältnis von 1.20 ± 0.47 zwischen λmax und h bestimmt,

welches innerhalb der Fehlergrenzen mit den Resultaten aus anderen Studien,

z.B. Caughey und Palmer (1979) λmax
h = 1.5 (für z = 0.5h) oder Lothon et al.

(2009) 2.15 ± 0.77, übereinstimmt.

Zwischen den über die Grenzschicht gemittelten integralen Längenskalen und

den über die Grenzschicht gemittelten Wellenlängen des Maximums im Spek-

trum ergibt sich ein Korrelationskoeffizient von 0.84. Nach dem Modell für iso-

trope, homogene Turbulenz von Kristensen et al. (1989) sollte es zwischen

beiden Größen einen linearen Zusammenhang der Form

λmax =

[
5
3

√
μ2 +

6
5

μ +1−
(

5
3

μ +1
)]1/2μ

2π
a(μ)

l [77]

geben, wobei a(μ) = π
μΓ( 5

6μ )

Γ( 1
2μ )Γ(

1
3μ )

und der Parameter μ abhängig von der

Krümmung des Spektrums ist. Größere Werte für μ bewirken einen schärferen

Übergang zwischen Inertialbereich und dem Bereich bei kleineren Wellenlän-

gen. Nach Lothon et al. (2009) ergibt sich das von Kármán Spektrum (von

Kármán, 1948) für μ = 1 und somit gilt λmax
l = 4.72. Das Spektrum von Kaimal

et al. (1976) kann mit μ = 0.5 beschrieben werden und liefert einen Wert für
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Abb. 28.: Der Zusammenhang zwischen der integralen Längenskala l und Aerosol-
schichthöhe haero ist oben dargestellt. Die Fehler liegen im Mittel bei 90 m
für die Grenzschichthöhe und bei 35 m für die integralen Längenskalen. Die
durchgezogene schwarze Linie stellt die lineare Regression dar. Eine Korre-
lation zwischen λmax und l kann unten deutlich erkannt werden. Zusätzlich
ist das Ergebnis des im Text erläuterten Modells von Kristensen et al. (1989)
für μ = 1 (schwarze durchgezogene Linie) und μ=0.5 (schwarze gestrichelte
Linie) eingetragen. Die Farben repräsentieren die 3 Messkampagnen: CSIP
blaue Punkte, COPS rote Kreuze und CoBoLd grüne Sterne. Der Fehler für
λmax liegt im Mittel bei 250 m.
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λmax
l von 17.65. Ein Abschätzung aus den vorliegenden Daten ergibt für die

über die Grenzschicht gemittelten Werte λmax
l = 7.92 ± 1.56. Abb. 28, rechts,

stellt den Zusammenhang graphisch dar. Es wird deutlich, dass beide Werte

stark korreliert sind und der Verlauf mit Hilfe des Modells von Kristensen et al.

(1989) mit einem Parameter μ = 0.8 gut beschrieben werden kann. Eine se-

parate Betrachtung der Skalen l und lambdamax ist durch die hohe Korrelation

nicht notwendig.

Um einen Zusammenhang von h mit der vertikalen Ausdehnung der Aufwind-

strukturen zu ermitteln, wurde die Grenzschichthöhe (Aerosol ungeglättet, Tur-

bulenz geglättet) jeweils über ± 15 min um den Zeitpunkte des Auftretens

der Struktur gemittelt. Von den detektierten 324 Strukturen der Kategorie (i),

die der Vorstellung einzelner Aufwindschläuche am nächsten kommen, errei-

chen 124 die Aerosolschichthöhe und 130 die Turbulenzhöhe (Abb. 29, links).

Das bedeutet, dass über die Hälfte (64% bzw. 61%) zum Zeitpunkt der Be-

obachtung noch nicht die Grenzschichthöhe erreicht hatten. Eine Verwendung

der maximalen Höhe der Aufwindschläuche als ein Konzept zur Bestimmung

der Grenzschichthöhe ist somit unter den Voraussetzungen dieser Arbeit nicht

sinnvoll. Die Elemente, die oberhalb der Grenzschichthöhe ihre maximale Aus-

dehnung haben, schießen im Mittel 140 m ± 100 m über die Aerosolschicht-

höhe bzw. die Turbulenzhöhe hinaus. Die Turbulenzelemente der Kategorie (ii)

und (iii) korrelieren hingegen mit einem Koeffizienten von 0.76 bzw. 0.80 sehr

gut mit der Aerosolschichthöhe (Abb. 29, rechts). Die Korrelationskoeffizienten

für die Turbulenzhöhe liegen leicht tiefer.

Ein Zusammenhang der vertikalen Ausdehnung der Elemente mit den integra-

len Längenskalen konnte nicht gefunden werden. Ebenso ist der Abstand zwi-

schen den einzelnen Elementen derart variabel, dass kein Zusammenhang zu

λmax erkennbar ist. Die geometrischen Ausdehnungen der Turbulenzelemente

eignen sich auf Grund ihrer sehr hohen Variabilität zusammenfassend nicht

zur Verwendung als Längenskala.

Die Obukhov Länge ist mit den anderen Längenskalen nur schwach oder gar

nicht korreliert (0.41 zu den Aerosolschichthöhen, -0.09 zu den über die Grenz-

schicht gemittelten integralen Längenskalen) und weist einen abweichenden
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Abb. 29.: Zusammenhang zwischen der maximalen Höhe der Turbulenzelemente und
der Grenzschichthöhe für die Strukturen der Kategorie (i) (links) und für die
der Kategorie (ii) (blau) und (iii) (grau). Zusätzlich ist die 1:1 Linie als schwar-
ze durchgezogene Linie eingetragen, sowie ein systematischer Versatz der
1:1 Linie um 300 m als gestrichelte Linie.

Tagesgang auf. Sie soll im Folgenden als eine eigenständige Längenskala ver-

wendet werden.

Die unterschiedlichen Geländeformen der Messgebiete der drei hier betrachte-

ten Messkampagnen (inhomogenes Terrain ohne hohe Vegetation, mit hoher

Vegetation, sowie orographisch strukturiertes Terrain) erlauben einen Rück-

schluss über den Einfluss des Messortes auf die Längenskalen. Es wird deut-

lich, dass die lokale Grenzschichthöhe über dem Bergstandort während der

COPS Messkampagne signifikant niedriger ist, als während der Messungen in

nichtkomplexem Terrain. Die Grenzschichthöhe über Grund verhält sich in die-

sem stark gegliederten Gelände folglich nicht immer geländefolgend (Binder,

1997, Kossmann et al., 1998). Ein analoges Verhalten kann bei der horizon-

talen integralen Längenskala genauso wie bei Wellenlänge des Maximums im

Spektrum nicht beobachtet werden. Auf diese beiden Längenskalen hat der

Bergstandort keinen erkennbaren Einfluss.
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4.2. Geschwindigkeitsskalen

4.2.1. Perzentile der Vertikalwindgeschwindigkeit

In der Statistik bezeichnet ein Quantil der Ordnung n einen Merkmalswert, für

den gilt, dass der Anteil n aller Fälle der betrachteten Verteilung einen geringe-

ren Wert als den des Quantils aufweist. Spezielle Quantile sind die Perzentile,

die die Verteilung in 100 gleich große Teile zerlegen. Das turbulente Windfeld

mit seinen charakteristischen Auf- und Abwinden kann mit Hilfe dieser Perzen-

tile in seiner Stärke (extreme Auf- bzw. Abwinde) aber auch in seiner Verteilung

von Auf- und Abwärtsbewegungen insgesamt charakterisiert werden.

Für eine Analyse wurden für alle 12 ausgewählten Messtage von 8 bis 20

UTC innerhalb der Aerosolschicht das 5te, 50te und 95te Perzentil bestimmt

(Zeitintervall von 60 min, Zeitschritt 10 min). Um großskalige Prozesse aus-

zuschließen, wurden dafür die mittelwertkorrigierten Geschwindigkeiten wkorr

(vgl. Symbolverzeichnis) verwendet. Geschwindigkeiten aus einem Spektrum

mit einem Signal-zu-Rauschen-Verhältnis geringer als -10 dB wurden vernach-

lässigt. Die Ergebnisse sind in Tab. 8 zusammengefasst. Die Angaben für die

Perzentile und auch für die dargestellten Anteile von Auf- bzw. Abwinden stel-

len Mittelwerte (Extremwerte) über alle betrachteten 60 min Intervalle dar. Der

Mittelwert des Vertikalwindes über die gesamte Grenzschicht liegt an allen Ta-

gen zwischen -0.008 m s−1 und 0.004 m s−1, was den Erwartungen für die

entsprechend korrigierten Werte entspricht.

Zusammenfassend ist festzustellen, dass die Standardabweichung zwischen

0.48 m s−1 und 1.01 m s−1 variiert. Die 50te Perzentile liegt an allen Tagen

unter 0 m s−1, über die Hälfte der gemessenen Geschwindigkeiten stellen so-

mit Abwinde dar. Die 5% heftigsten Aufwinde sind sowohl im Mittel, als auch

in den Extremwerten betragsmäßig größer als die 5% stärksten Abwinde. Der

Anteil des Aufwindes über der Standardabweichung liegt im Mittel für alle Tage

bei 10.4±1.8 %. In Anhang B ist der Tagesgang der Perzentile dargestellt.
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Tab. 8.: Perzentile der Vertikalwindgeschwindigkeit in der Grenzschicht.
Datum Mittelwert der Perzentile über alle

Perioden (Extremwerte) (in m s−1)
Mittelwert des Anteils der
Aufwinde (in %)

σw (in
m s−1)*

95te 50te 5te > σw >
0.6 m s−1

<
0 m s−1

22.06.2005 0.81 1.41 (2.52) -0.09 -1.06 (-1.88) 11.1 14.1 52.7
27.06.2005 0.57 1.03 (1.79) -0.06 -0.76 (-1.23) 11.1 10.6 53.3
10.07.2005 0.82 1.41 (2.49) -0.07 -1.07 (-1.66) 11.9 15.0 54.1
11.07.2005 0.76 1.28 (2.05) -0.06 -1.01 (-1.59) 11.6 13.8 55.1
14.07.2007 0.65 1.14 (2.48) -0.06 -0.87 (-1.50) 8.5 9.0 53.6
15.07.2007 0.48 0.77 (1.82) -0.04 -0.69 (-1.41) 10.8 8.6 53.8
01.08.2007 0.68 1.12 (2.32) -0.07 -0.86 (-1.57) 11.4 12.7 55.3
05.08.2007 0.79 0.89 (2.42) -0.01 -0.86 (-1.66) 6.6 9.2 49.2
31.07.2008x 1.01 1.15 (2.44) -0.04 -1.09 (-2.34) 10.5 16.0 52.1
06.08.2008 0.85 1.44 (2.57) -0.06 -1.24 (-1.93) 12.8 16.8 55.0
17.08.2008 0.58 0.74 (1.62) -0.02 -0.63 (-1.25) 9.5 9.2 53.9
27.08.2008 0.64 1.06 (2.58) -0.04 -0.82 (-1.47) 8.4 8.8 54.1

*Standardabweichung über die gesamte Grenzschicht
xZeitraum von 14.20 bis 15.10 UTC vernachlässigt

4.2.2. Varianz der Vertikalwindgeschwindigkeit

Laborstudien und Modelle aus dem Bereich der Fluiddynamik verwenden häu-

fig die mittlere quadratische Abweichung der Horizontal- oder Vertikalwind-

geschwindigkeit im Bereich des Übergangs zwischen turbulentem und nicht-

turbulentem Fluid als Geschwindigkeitsskala (vgl. Tab. 2 in Kapitel 2). Bei Stu-

dien über die atmosphärische Grenzschicht ist diese Geschwindigkeitsskala

bisher allerdings weniger von Bedeutung. Erste Modelle von z.B. Tennekes

(1973) verweisen auf die Überlegenheit dieser Geschwindigkeitsskala durch

ihren allgemeinen Ansatz, der nicht eine spezielle Quelle der Turbulenz vor-

aussetzt.

Die Varianz des Vertikalwindes σ2
w kann, wie in Abschnitt 4.1 beschrieben, als

direktes Maß für die turbulente kinetische Energie angesehen werden. Das

typische Profil von σ2
w in einer konvektiven Grenzschicht weist ein Maximum

bei ca. einem Drittel der Grenzschichthöhe auf (Lenschow et al., 1980). Dieses

Maximum σ2
w,max definiert eine weitere Geschwindigkeitsskala.

Für die Verwendung als Geschwindigkeitsskala wurde das Maximum der Vari-

anz in der Grenzschicht mit einem Zeitschritt von 10 min auf einem Zeitintervall

von 60 min bestimmt. Es erfolgte eine Korrektur der Varianz auf das unkorre-
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lierte Rauschen mit Hilfe der Autokovarianzfunktion (vgl. Abschnitt 3.1.4.). Der

durch das begrenzte Zeitintervall verursachte Fehler liegt bei einer integralen

Zeitskala von 50 s bis 100 s (vgl. Abschnitt 4.1.2.) nach Lenschow et al. (1994)

bei ca. 20%. Eine weitere Fehlerquelle stellt das Fehlen von Messwerten in

den ersten ca. 400 m über Grund dar. Durch die typische Lage des Maxi-

mums kann es zu einer systematischen Unterschätzung von σ2
w,max bei Grenz-

schichten unter 1200 m (vgl. Gleichung 67) kommen. In Abschnitt 4.1.1. wurde

zudem ein Schwellenwert der Varianz von 0.16 m2 s−2 zur Abschätzung der

Grenzschichthöhe eingeführt. Werte der maximalen Varianz unter 0.16 m2 s−2

werden deshalb nicht mehr einer turbulenten Grenzschicht zugeordnet und in

den Auswertungen nicht berücksichtigt.

Um eine Schwankungsbreite empirisch abzuschätzen, wurden jeweils 30 Wer-

te, die mit einem Zeitschritt von 1 min auf einem Zeitintervall von 30 min be-

stimmt wurden, gemittelt und die Abweichung vom Mittelwert bestimmt (effektiv

wird dadurch ebenfalls ein Intervall von 60 min abgedeckt). Für alle betrachte-

ten Tage ergibt sich eine mittlere Schwankungsbreite von 24%, bei einem Me-

dian von 19%. Die Größenordnung des Fehlers nach Lenschow et al. (1994)

kann somit reproduziert werden.

4.2.3. Geschwindigkeitsskalen turbulenzerzeugender Mechanismen

In den Modellen, die den Einmischprozess beschreiben, werden die drei turbu-

lenzerzeugenden Mechanismen typischerweise durch die drei folgenden Ge-

schwindigkeitsskalen dargestellt: (i) die konvektive Geschwindigkeit w∗ als die

klassische Geschwindigkeitsskala für konvektiv erzeugte Turbulenz, (ii) die

Schubspannungsgeschwindigkeit u∗,0, die die Erzeugung von Turbulenz durch

Windscherung nahe der Erdoberfläche beschreibt, sowie (iii) der Sprung der

horizontalen Windgeschwindigkeit ΔV über den Bereich der Randzone für Tur-

bulenz durch Windscherung an der Oberkante der Grenzschicht. Treten meh-

rere Mechanismen gleichzeitig auf, können die Skalen auch miteinander kom-

biniert werden.

Zur Bestimmung der konvektiven Geschwindigkeit

w3
∗ =

gh
θ

w′θ ′0 [78]
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4. Skalen der atmosphärischen Grenzschicht

wird neben dem turbulenten Wärmefluss am Boden w′θ ′0 und der mittleren

Temperatur θ in der Grenzschicht, auch die Grenzschichthöhe h benötigt. Da

diese sowohl mit Hilfe des Konzepts der Aersolschichthöhe als auch aus der

Turbulenzhöhe bestimmt werden kann, ergeben sich zwei Abschätzungen für

w∗. Werden geglättete Werte für beide Konzepte verwendet, sind die resul-

tierenden konvektiven Geschwindigkeiten mit einem Korrelationskoeffizienten

von 0.95 sehr gut korreliert. Um eine bessere Konsistenz zu erreichen, werden

im Folgenden bei Betrachtungen im Zusammenhang mit der Aerosolschicht-

höhe die konvektive Geschwindigkeit basierend auf der Aerosolschichthöhe,

sowie für die Turbulenzhöhe Werte für w∗ basierend auf hturb verwendet. Der

Fehler der konvektiven Geschwindigkeit wird dabei durch die Unsicherheit bei

der Bestimmung der Grenzschichthöhe dominiert.

Die Schubspannungsgeschwindigkeit u∗,0 basiert ausschließlich auf knapp über

dem Boden gemessenen Größen:

u∗,0 = [u′w′2
0 + v′w′2

0]
1
4 [79]

mit den Komponenten zwei und drei des Reynoldschen Schubspannungsten-

sors am Boden u′w′0 und v′w′0. Für die hier betrachteten Messtage ist die

Schubspannungsgeschwindigkeit fast eine Größenordnung kleiner als die kon-

vektive Geschwindigkeit. Der konvektive Antrieb ist somit dominant.

Häufig wird aus der konvektiven Geschwindigkeit und der Schubspannungs-

geschwindigkeit eine kombinierte Geschwindigkeitskala gebildet. Die Schub-

spannungsgeschwindigkeit wird dabei von verschiedenen Autoren unterschied-

lich stark gewichtet (vgl. Abschnitt 2.4.1). Unter Verwendung der Gewichtung

nach Tennekes (1973)

V =
(
w3
∗+12.5u3

∗,0
)1/3

[80]

ergibt sich für die kombinierte Geschwindigkeitsskala eine Abweichung im Ver-

gleich zu w∗ um ca. 5%.

Eine systematische Veränderung von Windgeschwindigkeit und - richtung am

Übergang zwischen Grenzschicht und freier Atmosphäre kann mit den verwen-

deten Daten nicht beobachtet werden und wird deshalb nicht berücksichtigt.

In Anhang B sind die Tagesgänge von w∗ und u∗,0 dargestellt.
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4.2. Geschwindigkeitsskalen

4.2.4. Mittlere Geschwindigkeit von Turbulenzelementen

In Abschnitt 4.1.5 wurde bereits das Verfahren zur Detektion einzelner Tur-

bulenzelemente vorgestellt. Mit Hilfe der Kontur um die einzelnen Strukturen

kann, neben den geometrischen Eigenschaften, das Windfeld der einzelnen

Elemente charakterisiert werden. Dies geschieht auf Basis der mittelwertkorri-

gierten Werte wkorr. Es wurde die mittlere Geschwindigkeit und die Standard-

abweichung sowie das 95te Perzentil der Vertikalwindgeschwindigkeit inner-

halb der Kontur bestimmt. Ein Beispiel ist in Abb. 30 dargestellt.

Abb. 30.: Charakterisierung des Windfeldes der Turbulenzstrukturen auf Basis von un-
geglätteten Geschwindigkeiten. Oben links das Feld der geglätteten Verti-
kalwindgeschwindigkeiten sowie die Kontur des gefundenen Turbulenzele-
ments. Oben rechts die ungeglätteten Vertikalwindgeschwindigkeiten inner-
halb der Kontur, deren Spektren ein Signal-zu-Rauschen-Verhältnis größer
als -10 dB aufweisen. Unten links das Histogramm dieser Geschwindigkei-
ten. Im Beispiel liegt ein Mittelwert von 1.89 m s−1 (schwarze durchgezogene
vertikale Linie) mit einer Standardabweichung von 1.09 m s−1 vertikale ge-
strichelte Linien) vor. Das 95te Perzentil liegt bei 3.46 m s−1 (rote vertikale
Linie).
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4. Skalen der atmosphärischen Grenzschicht

Die Verteilung der Vertikalwindgeschwindigkeiten aller Turbulenzelementen der

Kategorie (i) (vgl. Abschnitt 4.1.5), welche der Vorstellung eines Aufwindschlau-

ches entsprechen, zeigt zwei Maxima. Ein Maximum liegt bei ca. 1 m s−1 und

das zweites bei 2.8 m s−1. Das dargestellte Beispiel in Abb. 30 zeigt ebenfalls

diese zwei Maxima. Werden alle Turbulenzelemente der Kategorie (i) berück-

sichtigt, ist das zweite Maxima jedoch wesentlich schwächer im Vergleich zum

ersten ausgeprägt. Dies deutet auf einen Kernbereich mit höheren Geschwin-

digkeiten und einen umgebenden Bereich mit niedrigeren Geschwindigkeiten

hin. Insgesamt zeigen die Aufwindschläuche unter den Elementen der vier

betrachteten Kategorien auch das ausgedehnteste Geschwindigkeitsspektrum

mit Werten, die von -2 m s−1 bis 4 m s−1 reichen.

Die mittlere Geschwindigkeit der Turbulenzelemente der Kategorie (ii) (ge-

schlossene Strukturen innerhalb der Aerosolschicht) liegt mit 0.87 ± 0.13 m s−1

leicht über der der Strukturen der Kategorie (iii) (geschlossene Strukturen

oberhalb der Aerosolschicht) mit 0.75 ± 0.11 m s−1. Unter der Voraussetzung

eines höheren Temperaturgradienten und somit höherer Stabilität oberhalb der

Aerosolschicht, erscheint das sinnvoll.

Unter Berücksichtigung der Turbulenzelementen der Kategorie (i) bis (iii), kann

zwischen der Standardabweichung und dem Mittelwert der Vertikalwindge-

schwindigkeit im Turbulenzelement ein Korrelationskoeffizient von 0.64 bestimmt

werden. Auf Grund der betrachteten 527 Einzelstrukturen spricht dieser Wert

für einen funktionalen Zusammenhang zwischen beiden Größen. Wird an-

genommen, dass die mittlere Geschwindigkeit im Turbulenzelement der Auf-

stiegsgeschwindigkeit entspricht, während die Standardabweichung ein Maß

für die Turbulenzintensität darstellt, ist eine mögliche Schlussfolgerung, dass

im Mittel schneller aufsteigende Elemente auch turbulenter sind. Zwischen

dem 95ten Perzentil und dem Mittelwert der Vertikalwindgeschwindigkeit in

den einzelnen Turbulenzstrukturen liegt ein hoher Korrelationskoeffizient von

0.86 vor. Elemente mit höheren Aufwärtsgeschwindigkeiten weisen auch die

höchsten Aufwinde auf. Diese Beobachtung steht im Einklang mit der höheren

Standardabweichung der schnelleren Elemente.

Eine Korrelation zwischen der Geschwindigkeit der Aufwindstrukturen und de-

ren Höhe ist nicht erkennbar.
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4.2.5. Beziehungen zwischen den Geschwindigkeitsskalen

Analog zu den Längenskalen wurden auch die Geschwindigkeitsskalen einer

Korrelationsanalyse unterzogen, um hochkorrelierte Skalen bei den weiteren

Analysen nicht doppelt zu berücksichtigen.

Abb. 31 stellt die Korrelation zwischen der Wurzel der maximalen Varianz

σw,max und dem 95ten Perzentil der Vertikalwindgeschwindigkeit v95, bzw. die

Korrelation mit der konvektiven Geschwindigkeit w∗ dar. Dabei sind σw,max und

v95 mit einem Koeffizienten von R=0.93 hochgradig korreliert. Die heftigsten

Aufwinde treten folglich, wie zu erwarten ist, zusammen mit den höchsten Tur-

bulenzen auf. Zwischen σw,max und w∗ kann ein Korrelationskoeffizienten von

0.67 ermittelt werden. Die lineare Regression liefert ein Verhältnis
σw,max

w∗ = 0.56 ± 0.03, was die Ergebnisse aus Deardorff (1970)

(σw,max
w∗ = 0.61 ± 0.02) sehr gut reproduziert. Eine qualitative Betrachtung der

Relation zwischen beiden Größen zeigt jedoch eher die Tendenz zu einem

nichtlinearen Zusammenhang. Eine doppeltlogarithmische Darstellung verweist

auf eine Abhängigkeit von w∗ ∝ σ0.5
w,max. Unter der Annahme, dass w∗ in der

Lage ist in einer rein konvektiven Grenzschicht die Turbulenz vollständig zu

beschreiben, sollten beiden Skalen für die hier betrachteten Tage in einem

festen Verhältnis zueinander stehen. Die auftretenden Differenzen können da-

her entweder dadurch begründet werden, dass w∗ doch nicht den betrachteten

konvektiven Antrieb vollständig beschreibt oder das zusätzlich andere Mecha-

nismen aktiv waren. Da eine kombinierte Skala der konvektiven Geschwindig-

keit mit der Schubspannungsgeschwindigkeit keine signifikanten Unterschie-

de zur konvektiven Geschwindigkeit aufweist, kommen folglich als weitere An-

triebsmechanismen nur Scheraktivitäten im Bereich des Übergangs zwischen

Grenzschicht und freier Atmosphäre in Frage. Wird eine Geschwindigkeits-

skala gesucht, die die Turbulenz allgemein beschreibt, ist die Verwendung von

σw,max empfehlenswert. Im Folgenden sollen die beiden Skalen σw,max und w∗,
trotz einer guten Korrelation, als getrennte Konzepte weiter verwendet werden.

Grund für diese Entscheidung ist der qualitativ nichtlineare Zusammenhang.

Für die hier betrachteten vorrangig konvektiv angetriebenen Grenzschichten,

macht eine Verwendung der Schubspannungsgeschwindigkeit als eigenstän-
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dige Geschwindigkeitsskala wenig Sinn, da dadurch die turbulenzerzeugenden

Mechanismen nicht adäquat beschrieben werden können.

Eine Hypothese, die in Modellen oft angewendet wird (vgl. Abschnitt 2.4), ist

eine direkte Proportionalität zwischen w∗ und der Aufwärtsgeschwindigkeit der

Turbulenzelemente (Stull, 1973, vgl. auch Abschnitt 2.4.2). Für eine Überprü-

fung dieser Hypothese wurden die Geschwindigkeitsskalen w∗ und σw,max mit-

tels kubischer glättender Splines geglättet und ± 15 min um den Zeitpunkt des

Auftretens des Turbulenzelements gemittelt. Für beide Geschwindigkeitsska-

len konnte jedoch keine signifikante Korrelation gefunden werden (0.17 und

0.21). Wird zusätzlich auch die mittlere Geschwindigkeit der Turbulenzelemen-

te geglättet, ergibt sich ein schwacher Zusammenhang (0.26 für w∗ und 0.45

für σw,max). Der Glättungseffekt sowie der Zusammenhang zum Maximum der

Standardabweichung der Vertikalwindgeschwindigkeit ist in Abb. 32 darge-

stellt. Es ist fragwürdig, ob unter diesen Bedingungen getroffene Aussagen

sinnvoll sind. Eine qualitative Analyse zeigt, dass die Beziehung zu w∗ am

besten mit einer Ursprungsgraden wiedergegeben werden kann, was mit der

Hypothese einer direkten Proportionalität übereinstimmt, während die Relati-

on zu σw,max mit einer Geraden, die nicht durch den Ursprung verläuft oder mit

einer Abhängigkeit von der Quadratwurzel von σw,max darstellbar ist. Die hohe

Variabilität der mittleren Geschwindigkeit der Turbulenzelemente (vgl. Abb. 32)

spricht gegen eine Verwendung dieser Größe als Geschwindigkeitskala.

Die Verfügbarkeit von Daten der drei Messkampagnen ermöglicht auch für die

Geschwindigkeitsskalen die Betrachtung eines Terraineffekts. Es wird deut-

lich, dass die maximale Varianz σ2
w,max in der Grenzschicht terrainunabhän-

gig ist, hingegen die konvektive Geschwindigkeit w∗, durch den Einfluss der

Grenzschichthöhe für die COPS Messkampagne insgesamt geringere Werte

annimmt.
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Abb. 31.: Korrelation zwischen der maximalem Standardabweichung σw,max und dem
95ten Perzentil der Vertikalwindgeschwindigkeit (oben) und Korrelation zwi-
schen σw,max und der konvektiven Geschwindigkeit (unten). Die farbigen
Symbole repräsentieren die 3 Messkampagnen: CSIP blaue Punkte, COPS
rote Kreuze und CoBoLd grüne Sterne.
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4. Skalen der atmosphärischen Grenzschicht

Abb. 32.: Zusammenhang zwischen der mittleren Geschwindigkeit der Strukturen der
Kategorie (i) und der Geschwindigkeitsskala σw,max. Links sind beide Tages-
gänge geglättet dargestellt, rechts beide Größen in Relation zueinander. Der
schwache Zusammenhang kann entweder durch eine lineare Funktion (ge-
strichelte Linie) oder durch eine Wurzelfunktion (durchgezogene Linie) be-
schrieben werden.

4.3. Zusammenfassende Bewertung

Das idealisierte Bild einer konvektiven Grenzschicht beschreibt kurze Peri-

oden mit starken Aufwärtsbewegungen, unterbrochen von längeren Perioden

geprägt durch schwächere Abwärtsbewegungen (vgl. Stull, 1988). Ohne zu-

sätzliche überlagerte Prozesse, wie großräumiges Heben bzw. Absinken oder

Sekundärzirkulationen, besteht die Randbedingung des turbulenten Windfel-

des darin, dass sich die vertikalen Masseflüsse durch Auf- und Abwärtsbewe-

gungen aufheben. Die detektierten zweidimensionalen Strukturen können die-

ses idealisierte Bild jedoch nicht bestätigen. Es zeigt sich vielmehr eine Abfol-

ge von teilweise sehr komplexen Einzelstrukturen, was Ergebnisse aus Hasel

(2006) bestätigt. Eine Betrachtung des gesamten Windfeldes lässt hingegen

die charakteristischen Züge des idealisierten Modells erkennen. Es gestaltet

sich insgesamt schwierig, konkrete Aussagen zu den detektierten Turbulenz-

elementen zu treffen, da diese immer nur ”Momentaufnahmen“ darstellen kön-

nen. Die Untersuchungen zeigen, dass dies mit einer sehr hohen Variabilität

und entsprechend einer hohen statistischen Unsicherheit verbunden ist. Die

104



4.3. Zusammenfassende Bewertung

verwendete Technik kann keine Zusammenhänge zwischen geometrischen

Eigenschaften der einzelnen Turbulenzelemente mit typischen Längenskalen

oder zwischen dem Windfeld der Strukturen und typischen Geschwindigkeitss-

kalen bestätigen.

Auf Grund der Überprüfung von Zusammenhängen der Längen- und Geschwin-

digkeitsskalen werden für die weiteren Analysen folgende Längenskalen ver-

wendet: Die Grenzschichthöhe basierend auf dem Aerosol haero sowie auf der

Turbulenz hturb, die über die Grenzschichthöhe gemittelte horizontale integrale

Längenskala l und die Obukhov Länge LMO. Von den Geschwindigkeitsskalen

wird die Wurzel der maximalen Varianz in der Grenzschicht σw,max sowie die

konvektive Geschwindigkeit w∗ als eigenständige Geschwindigkeitsskala wei-

ter verwendet.

Die meisten Parametrisierungen im Bereich der atmosphärischen konvekti-

ven Grenzschicht bauen auf den beiden Skalen h und w∗ auf. Diese Kombi-

nation soll deshalb als die “klassische” Kombination bezeichnet werden. Hier

wird die Turbulenz indirekt über eine geometrische Größe (h) und über eine

Geschwindigkeitsskala, die auf dem turbulenten Wärmefluss in Bodennähe

basiert (w∗) charakterisiert. Demgegenüber steht die Kombination aus l und

σw,max, die eine direkte Beschreibung der Turbulenz darstellen und zudem in-

nerhalb der Grenzschicht erhoben werden. (l, σw,max) soll deshalb als “turbu-

lente” Kombination bezeichnet werden.

Neben diesen beiden speziellen Kombinationen stehen vier weitere Skalen-

kombinationen, sowie zwei Grenzschichthöhenkonzepte (Aerosolschichthöhe

und Turbulenzhöhe) für die weiteren Analysen zur Verfügung.
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zeitlichen Skalen

Die Grenzschichthöhe unterliegt Schwankungen auf unterschiedlichen räum-

lichen und zeitlichen Skalen. Kleinskalige Schwankungen im Bereich weni-

ger Minuten und einer räumlichen Ausdehnung von einigen zehn bis wenigen

100 Metern können direkt mit Ereignissen auf der Prozessebene des Einmi-

schens in Verbindung gebracht werden. Die beobachteten Prozesse werden

im Folgenden in einer qualitativen Analyse mit Mechanismen aus Laborstudi-

en und numerischen Simulationen verglichen und eine stabilitätsbedingte Ab-

folge verschiedener Einmischregime daraus abgeleitet. Aufbauend auf diesen

kleinskaligen Schwankungen der Grenzschichthöhe kann eine Abschätzung

der Breite der Randzone Δh erfolgen. Die Tagesgänge der Grenzschichthöhe

stellen großskalige Variationen dar, die die mittlere Auswirkung der Prozesse

über Zeiträume von mehreren Stunden (Wirkungsebene des Einmischens) re-

präsentieren. Aus den Tagesgängen kann die Wachstumsgeschwindigkeit der

Grenzschichthöhe abgeschätzt werden, die direkt mit der Einmischgeschwin-

digkeit we verbunden ist.

5.1. Kleinskalige Variationen der Grenzschichthöhe und

Einmischprozesse

Unter der Annahme, dass die Schwankungen der Aerosolschichthöhe die klein-

skaligen Variationen der Grenzschichthöhe wiedergeben, sind Lidar Systeme

sehr gut geeignet, diese Prozesse zu erfassen. Es werden zwei Messstrategi-

en in der Literatur unterschieden: erstens bieten vertikale Schnitte durch die At-

mosphäre bei festem Azimut und variabler Elevation (Range-Height-Indicator

Scans), die Möglichkeit einer direkten zweidimensionalen Darstellung der Pro-

zesse (z.B. Boers und Eloranta, 1986). Werden viele unmittelbar aufeinander-
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folgende Scans dieser Art aneinandergereiht, ist zudem eine Betrachtung von

Prozessabfolgen möglich. Zweitens kann unter Verwendung der Taylorschen

Hypothese der eingefrorenen Turbulenz (vgl. Anhang A) auch eine indirekte

räumliche Darstellung von Vertikalmessungen zur Prozessvisualisierung ver-

wendet werden (z.B. Haegeli et al., 2000). In dieser Arbeit wird vom zweiten

Verfahren Gebrauch gemacht. Die Nutzung eines Doppler Systems ermöglicht

in diesem Zusammenhang, zusätzlich zur Messung des Aerosolrückstreuver-

hältnisses, die Messung der Vertikalwindgeschwindigkeit und liefert damit eine

wichtige zusätzliche Information zum Prozessablauf.

Um Ereignisse auf der Prozessebene geeignet darzustellen, erfolgt eine Bear-

beitung des Messsignals gemäß Abb. 33. Dargestellt ist das Aerosolrückstreu-

verhältnis, wobei gilt, dass warme Farben (Rottöne) einem hohen Aerosolge-

halt entsprechen und kalte Farben (Blautöne) einem niedrigen. Die Abszis-

se trägt die Einheiten einer Längenskala. Diese wurde unter der Vorausset-

zung der eingefrorenen Turbulenz mit Hilfe der mittleren horizontalen Windge-

schwindigkeit ermittelt (vgl. Abschnitt 4.1.2). Die Messungen des Rückstreu-

verhältnisses und des Vertikalwindes werden durch ein gleitendes Mittel von

10 s geglättet und die Werte der einzelnen Abstandsbereiche sowohl in vertika-

ler (entlang des Strahls) als auch in horizontaler Richtung (entspricht den zeit-

lich aufeinanderfolgenden Messungen) mit den direkt angrenzenden Feldern

linear interpoliert. In einem dritten Schritt wird die Farbskala so angepasst,

dass kleine Änderungen des Aerosolgehalts deutlich sichtbar werden. Durch

eine abschließende Glättung wird die Visualisierung zusätzlich verbessert.

Mit diesem Verfahren werden verschiedene Einzelprozesse deutlich. In den

folgenden Darstellungen ist im oberen Bereich wieder das Rückstreuverhältnis

dargestellt. Darunter ist die mittelwertkorrigierte vertikale Windgeschwindigkeit

wkorr abgebildet. Warme Farben repräsentieren eine Aufwärtsbewegung, kalte

Farben eine Abwärtsbewegung.

(i) Tritt im Zusammenhang mit starken Aufwinden eine Aufwölbung der Ae-

rosolschicht auf, kann ein kausaler Zusammenhang zwischen der Turbulenz-

struktur und der Deformation der Aerosolschicht angenommen werden (Abb. 34).

Ereignisse dieser Art wurden von z.B. Linden (1973) und Baines (1975) be-

schrieben. Das Einmischen wird nach diesen Studien durch dünne Filamente
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gemessenes Rückstreusignal

�

gleitendes Mittel über 10 s (horizontal)

geglättetes Rückstreusignal

�

lineare Interpolation über die Grenzen der
einzelnen Segmente hinweg

geglättetes, interpoliertes
Rückstreusignal

�

Anpassung der Farbskala zur Betonung
kleine Unterschiede

geglättetes, interpoliertes
Rückstreusignal mit angepass-
ter Farbskala

�
Glättung

Geglättetes Rückstreusignal mit
angepasster Farbskala

Abb. 33.: Verfahren der Visualisierung der Einzelstrukturen. In den einzelnen Abbil-
dungen ist jeweils das unkalibrierte Aerosolrückstreusignal aufgetragen.
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bewerkstelligt, die bei der Rückbildung der entstandenen Aufwölbung auftre-

ten. Mit der vorliegenden Methodik kann dieses Einmischen weder prozessbe-

dingt (Rückbildung kann durch die verfahrensbedingt fehlende Prozessabfolge

nicht beobachtet werden) noch durch die geringen relativen Unterschiede des

Aerosolgehalts visualisiert werden. Eine andere These im Zusammenhang mit

der Deformation der Grenzschicht vertreten Sullivan et al. (1998). In deren

numerischen Simulationen konnten ebenfalls Deformationen durch starke Auf-

winde beobachtet werden, die mit starken horizontalen und abwärts gerich-

teten Bewegungen an den Randbereichen der Deformation verbunden waren

(Abb. 34 unten). Diese Ströme können direkt “Taschen” warmer Luft nach un-

ten transportieren, die gedehnt und möglicherweise in die Grenzschicht ein-

gemischt werden, wobei die Bereiche der aerosolarmen Luft selbst nicht voll-

ständig umschlossen sind. Auch die vorliegenden Messungen zeigen in vielen

Fällen deutliche Bereiche abwärtsgerichteter Bewegung an den Randberei-

chen der Deformation. Die Simulationen wird durch reale Messungen bestätigt.

Teilweise ist auch ein niedrigerer Aerosolgehalt an den Rändern beobachtbar.

Dieser ist aber nicht als signifikant zu interpretieren.

(ii) Die Grenzfläche weist wellenartige Strukturen verschiedener Wellenlängen

und Amplituden auf. Für Einmischprozesse sind in diesem Zusammenhang

Wellen mit geringer Wellenlänge und Tendenz zum Brechen besonders inter-

essant. Im Bereich der Grenzfläche werden derartige Strukturen beobachtet,

die eine horizontale Ausdehnung von wenigen 10 m aufweisen (Abb. 35). Qua-

litativ ähnliche Formationen können in den Fotografien der Laborversuche von

Deardorff et al. (1980) (Abb. 35 unten), Hannoun und List (1988) und McGrath

et al. (1997) erkannt werden. Der vertikale Wind in diesen Bereichen zeigt

keine besonderen Effekte. Die Ursache solch kleiner Wellen wird in der Lite-

ratur bei Scherinstabilitäten gesehen, die durch Veränderungen im Windfeld

oberhalb der Grenzschicht oder auch durch Turbulenzelemente, die an der

Grenzschicht entlang laufen, entstehen. Da ausschließlich der vertikale Wind

gemessen wurde, ist es schwierig, derartige Scherungen nachzuweisen. Wei-

terhin wurden auch Wellen mit Wellenlängen im Bereich mehrerer 100 m be-

obachtet, die jedoch für den Einmischprozess nicht bedeutsam sind.
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5.1. Kleinskalige Variationen der Grenzschichthöhe und Einmischprozesse

Abb. 34.: Deformation der Grenzschicht durch Aufwindschläuche an Beispielen vom
27.06.2005 (links), 05.08.2007 (mitte) und 27.08.2008 (rechts). Darunter
eine Prozessabfolge aus einer Grobstruktursimulation von Sullivan et al.
(1998). Die Bilder der Abfolge a) bis h) haben einen zeitlichen Abstand von
20, 45, 55, 65, 75, 85 und 95 s von a). An den Kanten der mit dem Lidar be-
obachteten Aufwindstrukturen sind Abwärtsbewegungen sichtbar (gekenn-
zeichnet durch weiße Umrandung), wie sie auch in der Simulation deutlich
werden. Sullivan et al. (1998) machen diese starken Abwärtsbewegung für
ein Einmischen verantwortlich.
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5. Variation der Grenzschichthöhe auf verschiedenen zeitlichen Skalen

Abb. 35.: Kleine Wellenstrukturen am Übergang zwischen turbulenter und nicht-
turbulenter Schicht, anhand von Beispielen vom 10.07.2005 (links und mitte)
sowie vom 17.08.2008 (rechts). Zur besseren Orientierung ist der relevante
Bereich durch gestrichelte Linien eingegrenzt. Darunter eine Abbildung aus
den Laborversuchen von Deardorff et al. (1980), das Mischungsschichtfluid
ist durch eine verdünnte milchige Lösung sichtbar. Die kurzen Pfeile markie-
ren Regionen, in denen aktiv Einmischprozesse stattfinden.
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5.1. Kleinskalige Variationen der Grenzschichthöhe und Einmischprozesse

(iii) An einigen Tagen kann ein großräumiges Einschließen von aerosolar-

mer Luft der freien Atmosphäre durch aerosolreiche Luft der Grenzschicht be-

obachtet werden. Dabei sind einerseits Augenblickaufnahmen des Umschlie-

ßungsprozesses (Abb. 36), andererseits auch eingeschlossene Bereiche ae-

rosolarmer Luft (Abb. 37) zu erkennen. Erstere sind in der horizontalen Grö-

ßenordnung von 100 m bis 300 m, was bei einer Windgeschwindigkeit von

5 m s−1 einem Zeitraum von weniger als einer Minute entspricht. Für solch

kurze Zeiträume kann ein Prozess als eingefroren betrachtet werden. Das

Windfeld im Bereich der Einschließprozesse spiegelt den intuitiv angenomme-

nen Überschlagsprozess oft sehr gut wider. Es können Aufwärtsbewegungen

im Bereich der Verbindung zur Grenzschicht und Abwärtsbewegungen im Be-

reich der Spitze, die das aerosolarme Fluid umschließt, gemessen werden.

Vergleichbare Prozesse wurden sowohl im Labor (McGrath et al., 1997) als

auch in numerischen Simulationen (Sullivan et al., 1998) beobachtet. Einge-

schlossene Blasen aerosolarmer Luft zeigen keine markanten Strukturen im

Windfeld im Vergleich zu ihrer Umgebung. Auch hier fehlt die Abbildung des

Untermischprozesses selbst, welcher letztendlich durch turbulente Diffusion

bewerkstelligt wird.

(iv) In Ausnahmefällen tritt ein Zerreißen der Grenzfläche auf (Abb. 38). Die-

ser Prozess manifestiert sich darin, dass sich Pakete aerosolreicher Luft ab-

geschlossen im Bereich der aerosolarmen Luft befinden. Die Luft in diesen

Bereichen kann durch schwache Turbulenz mit der Luft der freien Atmosphä-

re vermischt werden (Deardorff et al., 1980), oder sich später wieder mit der

Grenzschicht vereinigen (McGrath et al., 1997). Die eigentlichen Einmischpro-

zesse finden beim Abreißvorgang selbst statt, wenn die Grenzfläche aufge-

brochen wird und damit dünne Filamente in den turbulenten Bereich gezogen

werden. Diese fein strukturierten Bereiche können mit der hier verwendeten

Technik nicht aufgelöst werden. Ebenfalls nicht identifizierbar ist der Prozess

der Ausbildung und des Brechens von internen Wellen.

In Abschnitt 2.2 wurden die möglichen Einmischprozesse verschiedenen Rand-

bedingungen zugeordnet. Um einen Zusammenhang zwischen den beobach-

teten Einzelprozessen und den Charakteristika der Turbulenz zu ermitteln, wur-

de für die wolkenfreien Tage aus CSIP und CoBoLd, sowie für den 01.08. und
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5. Variation der Grenzschichthöhe auf verschiedenen zeitlichen Skalen

Abb. 36.: Großräumiges Einschließen von Luft aus der freien Atmosphäre. Darstel-
lung des Umschließungsprozesses an Beispielen vom 10.07.2007 (links und
mitte) sowie vom 01.08.2007 (rechts). Das Windfeld spiegelt gut die intuitiv
angenommene Bewegung wider (Darstellung durch Pfeile). Darunter eine
Abbildung aus Sullivan et al. (1998), im Vergleich zu Abb. 34 erfolgte diese
Simulation unter der Voraussetzung einer geringeren Richardsonzahl. Die
Bildfolge a) bis h) ist in einem zeitlichen Abstand von 107, 134, 161, 228,
255, 295 und 335 s von Darstellung a) entstanden. Auch hier ist das groß-
räumige Umschließen sichtbar.
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5.1. Kleinskalige Variationen der Grenzschichthöhe und Einmischprozesse

Abb. 37.: Großräumiges Einschließen von Luft aus der freien Atmosphäre. Darstellung
von vollständig umschlossenen Segmenten aerosolarmer Luft an Beispielen
vom 10.07.2005 (links) und 31.07.2008 (rechts). Zur Besserung Orientierung
sind die Bereiche zusätzlich durch eine weiße Umrandung gekennzeichnet.
Die eingeschlossene Luft wird anschließend über die Turbulenz mit der Um-
gebung vermischt.

den 05.08.2007 aus COPS, jeweils zwischen 10:30 UTC und 13:30 UTC, der

Übergang zwischen Grenzschicht und freier Atmosphäre, aufbauend auf den

visualisierten Prozessen, subjektiv in eine der drei folgenden Kategorien ein-

geordnet:

Kategorie 1 zeichnet sich durch einen gut definierten Übergang mit großem

Gradienten von aerosolreicher zu aerosolarmer Schicht aus. Es können leichte

Wellenbewegungen mit geringen Amplituden beobachtet werden. Die Grenz-

schicht kann gut auf einzelne Aufwindschläuche reagieren, die beobachteten

Turbulenzstrukturen und die Deformationen der Grenzschicht stehen oft in ei-

nem direkten kausalen Zusammenhang. Es tritt kein großräumiges Umschlie-

ßen oder Aufbrechen der Grenzschicht auf. Die Grenzschicht selbst ist ho-

mogen. Der dominierende Einmischprozess ist im Zusammenhang mit einer

Deformation der Grenzschicht (Prozess i) zu sehen.
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5. Variation der Grenzschichthöhe auf verschiedenen zeitlichen Skalen

Abb. 38.: Zerreißen der Grenzfläche bei starker Turbulenz und geringer thermischer
Stabilität an Beispielen vom 31.07.2008. Darunter eine Abbildung aus den
Laborstudien von McGrath et al. (1997). Die Dichteunterschiede im Fluid
sind durch Pseudofarben sichtbar gemacht (blau - geringe Dichte, rote - ho-
he Dichte).
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5.1. Kleinskalige Variationen der Grenzschichthöhe und Einmischprozesse

In die Kategorie 2 fallen variablere Grenzschichtobergrenzen mit deutlichen

Wellenbewegungen verschiedener Wellenlängen. Es kann dabei i.A. kein Über-

schlagen und damit verbundenes großskaliges Einschließen oder Abreißen

von Segmenten beobachtet werden. Der Grenzschichtoberrand steht oft nicht

mehr lokal in Beziehung mit dem gemessenen aktuellen Windfeld, Deforma-

tionen können nur noch teilweise in einen direkten Zusammenhang mit kon-

vektiven Strukturen gebracht werden. Der dominierende Einmischprozess ba-

siert auf den beobachteten Wellenstrukturen (Prozess ii), die vermutlich durch

Scherinstabilitäten erzeugt wurden, sowie teilweise auch auf einer Deformati-

on der Grenzschicht (Prozess i).

Eine zerrissene Oberfläche mit Überschlags- und Einschließungsprozessen

wird der Kategorie 3 zugeordnet. Diese Grenzschicht ist inhomogen, das Ae-

rosol ist nicht mehr gleichmäßig über die gesamte Grenzschicht verteilt. Eine

Abgrenzung von Mischungsschicht und Randzone ist teilweise nicht möglich.

Die dominierenden Einmischprozesse sind großräumiges Einschließen (Pro-

zess iii) und Aufbrechen der Grenzschicht (Prozess iv).

In Tab. 9, 10 und 11 werden die für die einzelnen Tage ermittelten Kategorien

Parametern, die in Zusammenhang mit der Turbulenz und der Stabilität stehen,

gegenüber gestellt. Da die Übergänge zwischen den einzelnen Kategorien flie-

ßend sind, ist eine eindeutige Zuordnung schwierig und teilweise subjektiv.

Der Temperaturgradient γ wurde aus den operationellen Radiosonden durch

visuelle Anpassung eines linearen Zusammenhangs gemäß Abb. 8 (Abschnitt

3.3) ermittelt. Der dabei entstehende Fehler wurde mit Δγ = 1·10−3 K m−1

abgeschätzt. Die übrigen Parameter sind über den gesamten Zeitraum von

10:30 UTC bis 13:30 UTC gemittelt. Die Zahlenwerte in Tab. 9 zeigen, dass

trotz der geringen Anzahl an Messtagen eine große Bandbreite verschiedener

Stabilitätsregime mit Werten für γ von unter 1·10−3 K m−1 bis 8·10−3 K m−1 ab-

gedeckt wird. Bei genauerer Betrachtung ist es möglich, aus den Daten einen

Zusammenhang zwischen dem Temperaturgradienten γ und der Kategorie des

Grenzschichtoberrandes abzuleiten: Glatte Grenzschichtoberränder der Kate-

gorie 1 treten eher im Zusammenhang mit hohen Temperaturgradienten auf,

während ein sehr unruhigen Grenzschichtoberrand der Kategorie 3 mit sehr

geringer Stabilität verbunden ist. Auf Grund der wenigen verfügbaren Daten,
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5. Variation der Grenzschichthöhe auf verschiedenen zeitlichen Skalen

Tab. 9.: Beobachtete Einzelprozesse zwischen 11 UTC und 13 UTC und Temperatur-
Parameter in der Grenzschicht

Datum K γ (K m−1) in der
freien Atmosphäre

θ (K) in
Grenzschicht

w′θ ′0 (K m s−1)

22.06.2005 2 3.5·10−3 295 0.11 ± 0.02
27.06.2005 1 8·10−3 292 0.19 ± 0.05
10.07.2005 3 < 1·10−3 + 293 0.15 ± 0.03
01.08.2007 2 7·10−3 297 0.20 ± 0.03
05.08.2007 2 6·10−3 298 0.19 ± 0.03
31.07.2008 3 1·10−3 302 0.36 ± 0.12
06.08.2008 2 5·10−3 299 0.22 ± 0.08
17.08.2008 1 1·10−3 ∗ 295 0.21 ± 0.05
27.08.2008 1 7·10−3 296 0.21 ± 0.05

K=Kategorie
+ zweite stabilere Schicht mit 3.5·10−3 ca. 300 m oberhalb sowohl bei lokaler als auch

operationeller Radiosondenmessung erkennbar
∗ zweite stabilere Schicht mit 8·10−3 ca. 750 m oberhalb

der Unsicherheit bei der Zuordnung der Kategorien sowie der Abschätzung

des Temperaturgradienten durch subjektive Methoden, ist dieses Ergebnis je-

doch nicht robust. Die beobachteten Stabilitätsabhängigkeit und der damit ver-

bundene Durchlauf verschiedener Regime entspricht jedoch den Beobachtun-

gen in Laborstudien und numerischen Simulationen (vgl. Kap 2.2). Basierend

auf den zugeordneten Kategorien kann eine Prozessabfolge von Einmischpro-

zessen mit zunehmender Stabilität als großräumiges Einschließen, Brechen

von Wellen und schließlich Deformation der Grenzfläche erkannt werden. Ne-

ben γ besteht zu keiner anderen charakteristischen Größe ein derartiger Zu-

sammenhang. Innerhalb der Messkampagnen zeigten Grenzschichten der Ka-

tegorie 3 jedoch die höchsten Werte für die Grenzschichthöhen und auch für

die konvektive Geschwindigkeit w∗. Der Zusammenhang zwischen γ und der

Breite der Randzone beziehungsweise der Einmischgeschwindigkeit wird im

letzten Abschnitt dieses Kapitels betrachtet.

Die beobachteten Einzelprozesse und die damit verbundenen Höhenschwan-

kungen der Grenzschicht können auch zur Überprüfung einer weiteren These

verwendet werden, die in vorherigen Studien zu kleinskaligen Schwankungen

der atmosphärischen Grenzschicht aufgestellt wurde (z.B. Cohn und Angevi-

ne, 2000; Haegeli et al., 2000). Nach dieser These besteht ein direkter Zu-
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5.1. Kleinskalige Variationen der Grenzschichthöhe und Einmischprozesse

Tab. 10.: Beobachtete Einzelprozesse zwischen 11 und 13 UTC und Geschwindig-
keitsskalen in der Grenzschicht

Datum K
√

U2 +V 2 +

(m s−1)
u∗ (m s−1) w∗ (m s−1) σw,max (m s−1)

22.06.2005 2 1.76 ± 0.38 0.22 ± 0.06 1.53 ± 0.11 1.44 ± 0.22
27.06.2005 1 3.22 ± 0.35 0.38 ± 0.07 1.56 ± 0.15 0.55 ± 0.06
10.07.2005 3 4.39 ± 0.47 0.47 ± 0.05 1.82 ± 0.12 1.11 ± 0.26
01.08.2007 2 2.95 ± 0.66 0.37 ± 0.08 1.60 ± 0.06 1.36 ± 0.46
05.08.2007 2 3.87 ± 0.68 0.36 ± 0.04 1.52 ± 0.12 0.33 ± 0.11
31.07.2008 3 1.82 ± 0.73 0.48 ± 0.15 2.43 ± 0.30 1.77 ± 0.24
06.08.2008 2 1.74 ± 0.67 0.40 ± 0.13 1.98 ± 0.29 1.93 ± 0.29
17.08.2008 1 2.91 ± 0.66 0.58 ± 0.13 1.99 ± 0.19 0.67 ± 0.30
27.08.2008 1 1.87 ± 0.53 0.39 ± 0.09 1.95 ± 0.19 1.05 ± 0.33

K=Kategorie
+ ca. 3 m über Grund für CSIP und COPS, bzw. 40 m über Grund für CoBoLd

Tab. 11.: Beobachtete Einzelprozesse zwischen 11 und 13 UTC und Längenskalen in
der Grenzschicht

Datum K integrale
Längenskala

l (m)

Obukhov
Länge

LMO (m)

Aerosol-
schichthöhe

haero (m)

Turbulenzhöhe
hturb (m)

22.06.2005 2 150 ± 22 10 ± 6 950 ± 77 910 ± 37
27.06.2005 1 77 ± 11 26 ± 9 605 ± 70 602 ± 47
10.07.2005 3 176 ± 13 59 ± 15 1056 ± 148 1550 ± 66
01.08.2007 2 171 ± 55 19 ± 8 632 ± 62 626 ± 20
05.08.2007 2 139 ± 28 21 ± 7 557 ± 64 559 ± 63
31.07.2008 3 140 ± 37 35 ± 31 1343 ± 129 1880 ± 108
06.08.2008 2 206 ± 60 26 ± 25 1231 ± 144 1213 ± 59
17.08.2008 1 107 ± 17 64 ± 25 987 ± 77 667 ± 114
27.08.2008 1 138 ± 26 21 ± 15 1106 ± 105 1114 ± 124

K=Kategorie
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5. Variation der Grenzschichthöhe auf verschiedenen zeitlichen Skalen

sammenhang zwischen der Änderung der Grenzschichthöhe und dem aktuel-

len vertikalen Windfeld in der Grenzschicht. Die Auswertung zeigt, dass ein

lokal beobachteter Anstieg der Grenzschichthöhe nicht trivial mit einem lo-

kal vorhandenen Aufwind verbunden werden kann, bzw. ein Absinken nicht

mit einem abwärts gerichteten Wind. Selbst in Grenzschichten der Katego-

rie 1 zeigen qualitative Analysen, basierend auf dem Rückstreuverhältnis in

Kombination mit dem vertikalen Wind sowie quantitative Analysen, basierend

auf der Berechnung von Perzentilen des Vertikalwindes verbunden mit linea-

ren Regressionen der Grenzschichthöhe, keine direkte Korrelation. Es können

durchaus Situationen beobachtet werden, in denen eine Konsistenz zwischen

Vertikalwind und Grenzschichthöhenänderung deutlich wird, gleichzeitig exis-

tieren aber auch Situationen, in denen die Änderung der Grenzschichthöhe

keiner signifikanten Struktur im Vertikalwind zugeordnet werden kann oder in

denen sich das Windfeld sogar entgegengesetzt verhält. Abb. 39 gibt dafür

weitere Beispiele.

Zusammenfassend kann festgestellt werden, dass die stromaufwärts eingetre-

tenen Einwirkungen auf die Grenzschichthöhe einen größeren Einfluss auf die

beobachteten Grenzschichtschwankungen zu haben scheinen, als das darun-

terliegende aktuelle Windfeld. Die Variationen der Grenzschichthöhe sind oft

geprägt durch diese vorangegangenen Ereignisse oder entstehen durch über-

lagerte Wellenbewegungen, die sich an der Grenzfläche zwischen turbulen-

ter Mischungsschicht und freier Atmosphäre ausbreiten. Kleinskalige Grenz-

schichtschwankungen sind folglich ohne Kenntnis des darunterliegenden ver-

tikalen Windes schwer interpretierbar.

5.2. Abschätzung der Breite der Randzone

Die Randzone als Übergangsbereich zwischen der turbulenten Mischungs-

schicht und der nicht-turbulenten freien Atmosphäre wurde in Abschnitt 2.3

eingeführt. Die Abschätzung der Mächtigkeit der Randzone der atmosphäri-

schen Grenzschicht Δh erfolgt nach den beiden dort beschriebenen Verfahren:

Zum einen wird eine statistisch bestimmte Randzone aus den Schwankungen

der Aerosolschichthöhe durch die Bestimmung von Perzentilen h2 und h0 (vgl.
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Abb. 39.: Zusammenhang zwischen Schwankungen der Grenzschichthöhe und Auf-
und Abwindbereichen an Beispielen vom 22.06.2005 (oben) und 27.06.2005
(unten). Die Farbskala gibt die Vertikalwindgeschwindigkeit in m s−1 an. Zu-
sätzlich sind die Aerosolschichthöhe als durchgezogene schwarze Linien
und die Breite der Übergangszone als gestrichelte schwarze Linien einge-
tragen. Es können Bereiche beobachtet werden, in denen eine Erhöhung
der Grenzschicht mit einem Aufwind korreliert ist (⇑ grün) bzw. ein Absin-
ken verbunden mit einem Abwind (⇓ grün). Aber ebenso können Situationen
gefunden werden, in denen eine Erhöhung mit einem Abwind verbunden zu
sein scheint (⇑ rot) oder ein Absinken über einem Aufwind (⇓ rot) auftritt.
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Abschnitt 4.2.1) und in Form der Standardabweichung σh abgeschätzt. Zum

anderen wird die Randzone als Übergangsbereich (Übergangszone) ΔhT Z zwi-

schen dem Aerosolgehalt in der gut durchmischten Schicht und dem in der

freien Atmosphäre betrachtet. Sie kann dazu direkt aus dem Verfahren “Ideali-

siertes Profil” als einer der Anpassparameter (vgl. Abschnitt 4.1.1) gewonnen

werden. Werden Perzentile verwendet, kann die Randzone unsymmetrisch um

die mittlere Grenzschichthöhe angeordnet sein. Im Fall der Verwendung von

σh und bei der Verwendung des Konzepts der Übergangszone liegt die Grenz-

schichthöhe in der Mitte der Randzone.

Die statistische Randzone wurde mit einem Zeitschritt von 10 min basierend

auf einem Datenintervall von 60 min bestimmt. Es wurden dabei nur Interval-

le berücksichtigt, die mindestens 216 Einzelwerte für die Aerosolschichthöhe

haero enthalten (entspricht ca. 60% der maximal möglichen bestimmten Aero-

solschichthöhen). Die einzelnen Aerosolschichthöhen erfüllen folgende Bedin-

gungen: haero wurde aus dem Verfahren “Idealisiertes Profil” gewonnen, sie

stellt keine Wolkenuntergrenzen dar, mindestens ein weiteres Verfahren hat

die Grenzschichthöhe ebenfalls in einem Intervall ± 100 m um den bestimm-

ten Höhenbereich identifiziert und die Varianz der Vertikalwindgeschwindigkeit

in Höhe haero übersteigt den Schwellenwert von 0.04 m2 s−2, so dass ein Min-

destmaß an Turbulenzintensität vorliegt. Die Ermittlung des Perzentils für den

unteren Rand h0 der Randzone und das für den oberen Rand h2 erfolgte auf

Basis trendbereinigter Grenzschichthöhen, wodurch die Breite der Randzone

nicht durch den Tagesgang der Grenzschichthöhe beeinflusst wird. Nach den

Überlegungen von Melfi et al. (1985) werden das vierte und 98te Perzentil be-

stimmt, sowie zusätzlich nach dem Verfahren von Cohn und Angevine (2000)

das 15te und 85te Perzentil. Durch Reduzierung des Zeitintervalls von 60 min

auf 30 min und 15 min, wurde zudem der Einfluss der Intervalllänge getestet.

Es zeigt sich, dass für die statistischen Methoden die Breite der Randzone

mit größer werdender Analysezeit zunimmt, der Tagesgang selbst jedoch nicht

verändert wird, sondern lediglich ein Versatz beobachtet werden kann.

Um die Lage der Grenzschichthöhe innerhalb des Bereichs der statistischen

Randzone zu ermitteln, wurden die Schwankungen der Grenzschichthöhe auf

Symmetrie getestet. Es zeigt sich, dass das 50te Perzentil der mittels linearer
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Regression korrigierten Höhen in 81% der Fälle bei 0 m ± 10 m liegt. In 14%

der Intervalle liegt es bei über 10 m und in nur 5% bei unter 10 m. Das bedeu-

tet, dass es unter der Annahme, dass die Grenzschichthöhe als 50tes Perzentil

einer Verteilung definiert werden kann, eine sehr leichte Verschiebung von h in

Richtung h2 gibt. Alle Werte des 50te Perzentils liegen im Intervall [-50, 50] m.

Abb. 40 stellte alle Aerosolschichthöhen, die die geforderten Kriterien erfüllen,

abzüglich des ermittelten linearen Trends dar. Es ergibt sich insgesamt eine

sehr symmetrische Verteilung der Schwankungen um Null, deren Flanken im

Vergleich zur Gaussverteilung leicht überhöht sind, im Vergleich zur Lorentz-

verteilung zu niedrig. Basierend auf den Ergebnissen zum 50ten Perzentil und

zur Verteilung der Schwankungen, soll somit h = h2+h0
2 angesetzt werden. In-

nerhalb der stündlichen Intervalle kann dabei durchaus eine leicht unsymmetri-

sche Verteilung auftreten, wie die Beispiele aus Abb. 42 zeigen. Ursache dafür

können einzelne extreme Deformationen der Grenzschichthöhe sein, die das

höhere Perzentil nach oben verschieben oder auch Effekte durch sehr inhomo-

gene Grenzschichten, die in Einzelfällen eine Detektion der Grenzschichthöhe

im Bereich der Mischungsschicht verursachen und somit das untere Perzen-

til nach unten ziehen. Eine Korrelationsanalyse unter den verschiedenen An-

sätzen der statistisch bestimmten Randzone, zeigt eine hohe Korrelation der

Methoden untereinander, wie Abb. 41 und die Korrelationskoeffizienten von

0.98 für einen Zusammenhang zwischen der Standardabweichung der Grenz-

schichthöhen σh und dem Abstand zwischen dem vierten h0 und 98ten Per-

zentil h2 bzw. 0.96 für den Abstand zwischen dem 15ten und 85ten Perzentil

und dem vierten und 98ten Perzentil zeigen. Zum gleichen Ergebnis kommen

auch Davis et al. (1997) sowie Beyrich und Gryning (1998). Es ergeben sich

folgende Regressionsgraden:

h2 −h0 = (3.71±0.07)σh für die Verwendung des vierten und 98ten Perzen-

tils und

h2 −h0 = (2.04±0.05)σh für die Verwendung des 15ten und 85ten Perzen-

tils.

Auf Grund der Verteilung der Grenzschichthöhen um den Mittelwert (vgl. Abb. 40)

ist dieses Ergebnis nicht überraschend. Wird eine Gaußverteilung der Grenz-
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5. Variation der Grenzschichthöhe auf verschiedenen zeitlichen Skalen

Abb. 40.: Verteilung der Schwankungen der Grenzschichthöhe aller betrachteten Ta-
ge. Zum Vergleich wurden eine Gaussverteilung (rot) sowie eine Lorentzver-
teilung (blau) an die Daten angepasst.
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5.2. Abschätzung der Breite der Randzone

Abb. 41.: Breite der Randzone nach der statistischen Definition über das vierte bzw.
15te (h0) und 98te bzw. 85te (h2) Perzentil der Grenzschichthöhe h und über
die Standardabweichung von h sind als blaue Punkte bzw. rote Kreuze auf-
getragen. Dargestellt sind nur die statistisch unabhängigen Werte ohne zu-
sätzliche Glättung.

schichthöhen angenommen, so liegt das Verhältnis zwischen dem Abstand

des 4ten und 98ten Perzentils und der Standardabweichung bei h2−h0 = 3.8σh.

Innerhalb der Fehlergrenzen kann dieser Wert bestätigt werden. Die leichte

Abweichung nach unten ist durch die überhöhten Flanken in der Verteilung

erklärbar. Im Folgenden soll der Abstand zwischen dem 4ten und dem 98ten

Perzentil als statistisches Konzept der Randzone weiterverwendet werden.

Die Übergangszone als zweites Konzept zur Randzone wird mit jedem Pro-

fil, wie in Abschnitt 4.1. erläutert, bestimmt und liegt somit mit einer zeitlichen

Auflösung von 10 s vor. Sie ist in ihrer Breite auf den Bereich zwischen 10 m

und 750 m eingeschränkt. Es können messtechnisch keine Übergangszonen

bestimmt werden, deren Ausdehnung kleiner als der Abstand zwischen zwei

benachbarten Abstandsbereichen ist. Abb. 42 zeigt jeweils Beispiele der An-

wendbarkeit dieses Verfahrens, wobei die große Variabilität der Übergangs-

zone deutlich wird. In den Beispielen ist zudem eine Tendenz erkennbar, dass

die Übergangszone in Bereichen in denen die Grenzschicht aufgewölbt wurde,

schmaler ist. In weniger als 3% aller Fälle, in denen die Übergangszone an den
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5. Variation der Grenzschichthöhe auf verschiedenen zeitlichen Skalen

Abb. 42.: Schwankungen der Aerosolschichthöhe und der Übergangszone aus Ein-
zelprofilen des Aerosolrückstreuverhältnisses. Von oben sind Zeitintervalle
vom 22.06.2005, 27.06.2005, 01.08.2007 vormittags und nachmittags, und
31.07.2008 dargestellt. Rechts sind jeweils zwei Beispielprofile aus dem ent-
sprechenden Intervall abgebildet, die die Abschätzung der Übergangszone
verdeutlichen.
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5.2. Abschätzung der Breite der Randzone

hier betrachteten Messtagen erfolgreich bestimmt werden konnte, wurde eine

Übergangszone ermittelt, deren Breite kleiner als zwei Abstandsbereiche war.

In fast einem Viertel der Fälle (24%) erreicht die Randzone ihren größten Wert

(750 m), am 10.07.2005 sogar zu 61%. Die Ursache für diese sehr breiten

Übergangszonen ist nahezu ausschließlich eine inhomogene Grenzschicht,

die das Ergebnis des Anpassungsverfahrens verfälscht. Vernachlässigbar we-

nige Fälle zeigen eine deutlich von der Mischungsschicht und der freien Atmo-

sphäre abgegrenzte Übergangszone, die größer als 750 m ist. In der nachfol-

genden Analyse werden Fälle mit einer Übergangszone ΔhT Z > 740 m nicht

mehr berücksichtigt. Die Verteilung der absoluten Werte der Übergangszonen

ist in Abb. 43, links dargestellt. Daten der CSIP Messkampagne weisen im

Vergleich zu den Daten der beiden anderen Messkampagnen eine höhere re-

lative Häufigkeit von betragsmäßig kleinen Übergangszonen auf. Die relativen

Häufigkeiten von Werten unter 200 m werden dabei von einem Tag geprägt

(27.06.2005), der sich durch eine sehr stabile Schichtung der freien Atmo-

sphäre auszeichnet.

Eine häufiger als die absolute Breite der Randzone Δh betrachtete Größe ist

das Verhältnis von Δh zur Grenzschichthöhe h. Dabei können hier die ebenfalls

aus dem Verfahren “Idealisiertes Profil“ bestimmten Grenzschichthöhen (Aero-

solschichthöhen) verwendet werden. Die Verteilungen von ΔhT Z
h der CSIP und

CoBoLd Messkampagnen sind ähnlich, die der COPS Kampagne unterschei-

det sich hingegen deutlich (Abb. 43, rechts). Die Ursache dafür liegt in ers-

ter Linie in den beobachteten geringeren Grenzschichthöhen über dem Berg-

standort im komplexen Terrain begründet (vgl. Abschnitt 4.1), weniger in ei-

ner abweichenden Verteilung der Breite der Übergangszone. Werden alle drei

Messkampagnen berücksichtigt, so zeigt sich eine logarithmische Normalver-

teilung mit einem Erwartungswert von ΔhT Z
h =0.30. Die hoch aufgelösten Werte

der Breite der Übergangszone zeigen in 29% aller Fälle eine Ausdehnung von

Δh > 0.5h, in 8% sogar Δh > 0.8h. In fast jedem zehnten Fall ist die Übergangs-

zone somit breiter als die gut durchmischte Schicht, wobei die beiden letzten

Werte stark von der COPS Messkampagne geprägt sind.

Für die spätere Gegenüberstellung mit den Längenskalen der Grenzschicht

wurden auch die Breiten der Übergangszone über ein Zeitintervall von 60 min,
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5. Variation der Grenzschichthöhe auf verschiedenen zeitlichen Skalen

Abb. 43.: Links ist die Verteilung der absoluten Breiten der Übergangszone darge-
stellt, rechts die Verteilung des Verhältnisses der Breite der Übergangszo-
ne zur Aerosolschichthöhe. Beide Darstellungen sind nach den einzelnen
Messkampagnen aufgeschlüsselt.

mit einem Zeitschritt von 10 min, gemittelt. Es mussten pro Zeitintervall min-

destens 144 Einzelwerte (entspricht ca. 40% der maximal bestimmbaren Über-

gangszonen) vorliegen. Die Standardabweichung der Einzelwerte um den Mit-

telwert beträgt im Mittel 35%, was die hohe Variabilität der Breite dieses Kon-

zepts der Randzone nochmals verdeutlicht. Die gemittelten Übergangszonen

zeigen sich unbeeinflusst von der Intervalllänge bei Veränderung auf 30 min

bzw. 15 min.

Zwischen dem Konzept der Übergangszone aus dem Aerosolprofil und dem

statistischen Ansatz aus den Schwankungen der Grenzschichthöhe kann kein

linearer Zusammenhang festgestellt werden (Korrelationskoeffizient 0.25). In

Anhang B sind die Tagesgänge der verschiedenen Randzonenkonzepte dar-

gestellt. Es wird deutlich, dass es sich bei der statistischen Betrachtung und

dem Konzept der Übergangszone um zwei verschiedene Betrachtungsweisen

handelt, die im Folgenden daher parallel weiter untersucht werden.
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5.3. Tageszeitliche Variation der Grenzschichthöhe und

Einmischgeschwindigkeit

In Hochdruckgebieten durchläuft die Grenzschichthöhe einen gut bekannten

Tagesgang, der im wesentlichen durch den Wärmefluss von der Erdoberflä-

che und durch die Einmischprozesse an der Oberkante der Grenzschicht ge-

prägt ist (vgl. Abschnitt 2.2). Typische Tagesgänge in Hochdruckgebieten zei-

gen geringe Höhen der turbulenten Schicht am Morgen, welche bedingt durch

die noch vorhandene oder bereits vom Boden abgehobene stabile nächtliche

Grenzschicht nur langsam anwächst. Nach der Erosion der stabilen nächtli-

chen Schicht nimmt die Grenzschichthöhe rasch zu. Entgegengesetzt dazu

findet in Hochdruckgebieten ein großskaliges Absinken statt. In den Nach-

mittagsstunden, mit abnehmendem Antrieb führt dieses zu einer konstanten

Höhe der konvektiven Grenzschicht. Abb. 44 stellt die ermittelten geglätteten

Tagesgänge der Aerosolschichthöhe und der Turbulenzhöhe für die betrach-

teten Tage der drei Messkampagnen dar. Deutlich ist zu erkennen, dass die

Grenzschichthöhen während der COPS Messkampagne durchweg geringere

Höhen über Grund zeigen, als die der CSIP und CoBoLd Messkampagne (vgl.

Abschnitt 4.1). Auffällig sind signifikant abweichende Tagesgänge der Grenz-

schichthöhe an drei Tagen:

1. 14.07.2007: Schon sehr früh können an diesem Tag vergleichsweise ho-

he Aerosolschichthöhen gemessen werden, in denen auch der angesetz-

te Schwellenwert der Turbulenz bereits überschritten wird. Ursache dafür

können advektive Effekte sein.

2. 15.07.2007: Bedingt durch den Durchzug einer mesoskaligen Konver-

genzzone (Kalthoff et al., 2009) zeigt dieser Tag einen signifikant abwei-

chenden Verlauf sowohl in der Aerosolschichthöhe als auch in der Turbu-

lenzhöhe. Werte vor 14 UTC sind dabei nicht durch konvektive Turbulenz

gesteuert und werden deshalb für diesen Tag vernachlässigt.

3. 31.07.2008: Ein deutlicher Einbruch der Aerosolschichthöhe und der Tur-

bulenzhöhe um ca. 15 UTC stehen im Widerspruch zum typischen Verlauf
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5. Variation der Grenzschichthöhe auf verschiedenen zeitlichen Skalen

Abb. 44.: Tageszeitliche Variation der Aerosolschichthöhe (links) und der Turbulenz-
höhe (rechts) jeweils für CSIP, COPS und CoBoLd (von oben nach unten).
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5.3. Tageszeitliche Variation der Grenzschichthöhe und Einmischgeschwindigkeit

der Grenzschichthöhe. Für den 31.07.2008 werden aus diesem Grund

Werte nach 13 UTC nicht mehr berücksichtigt.

Basierend auf den zeitlichen Änderungen kann eine Wachstumsgeschwindig-

keit der Grenzschichthöhe ∂h
∂ t definiert werden. Diese ist unter der Vorausset-

zung �v ·∇h = 0, durch die Geschwindigkeit wL, die großräumiges Heben und

Absinken beschreibt, nach

we =
∂h
∂ t

−wL [81]

direkt mit der Einmischgeschwindigkeit we verbunden. Die Abschätzung von ∂h
∂ t

aus den Messdaten erfolgte durch lineare Regression an die geglätteten Aero-

solschichthöhen und Turbulenzhöhen über ein Zeitintervall von 10 min, sowie

an die ungeglätteten Aerosolschichthöhen für ein Zeitintervall von 60 min. Der

Zeitschritt für die Bestimmung beträgt 10 min. Ein statistischer Fehler wurde

aus dem 95% Konfidenzintervall der Anpassung abgeschätzt. Basierend auf

den geglätteten Aerosolschichthöhen werden Werte der Wachstumsgeschwin-

digkeit in der Größenordnung 0 bis 10 cm s−1 erreicht. Basierend auf den

ungeglätteten Aerosolschichthöhen und auch auf den geglätteten Turbulenz-

höhen sind Werte bis 20 cm s−1 möglich. Für Wachstumsgeschwindigkeiten

basierend auf den ungeglätteten Aerosolschichthöhen liegt der Fehler über-

wiegend in der Größenordnung von 1.5 cm s−1, teilweise höher. Das bedeutet,

dass relative Fehler von 100% und mehr auftreten können. Für die nachfol-

genden Auswertungen wurden Werte mit einem Fehler größer als 2.5 cm s−1

verworfen. Im Fall der geglätteten Größen ist der Fehler ein bis zwei Größen-

ordnungen kleiner. In Anhang B sind Tagesgänge der Wachstumsgeschwin-

digkeit für alle Tage dargestellt.

Zwischen den Wachstumsgeschwindigkeiten aus den geglätteten und den un-

geglätteten Aerosolschichthöhen besteht ein Korrelationskoeffizient von 0.67.

Die Korrelation zwischen der Wachstumsgeschwindigkeit basierend auf den

geglätteten Aerosolschichthöhen und Turbulenzhöhen ist mit einem Korrelati-

onskoeffizienten von 0.26 deutlich geringer. Dieser Wert liegt bereits in einer

Größenordnung, die mit einer Irrtumswahrscheinlichkeit von unter 2% für ei-

ne statistische Unabhängigkeit der beiden Merkmale steht. Die abweichenden

Tagesgänge der beiden Konzepte der Grenzschichthöhe (vgl. Abschnitt 4.1)
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5. Variation der Grenzschichthöhe auf verschiedenen zeitlichen Skalen

haben somit weitreichende Konsequenzen. Während die Grenzschichthöhen

selbst noch gut korreliert waren, unterscheiden sich die resultierenden Wachs-

tumsraten so deutlich, dass kein Zusammenhang mehr erkennbar ist.

Großskaliges Heben oder Absinken wL macht den Unterschied zwischen der

Wachstumsgeschwindigkeit ∂h
∂ t und der Einmischgeschwindigkeit we aus. Die

Abschätzung dieser Größe aus Messdaten ist schwierig. Boers et al. (1984)

und Boers und Eloranta (1986) und auch Nelson et al. (1989) nutzten ein groß-

flächiges Messnetz von Windmessstationen in 4 m Höhe über Grund. Yi et al.

(2001) schätzten das Absinken im Hochdruckgebiet aus Änderungen der Höhe

der Restschicht ab. Beyrich und Gryning (1998) nutzten die Erwärmungsraten

über der Grenzschicht sowie vertikale Verschiebungen von Diskontinuitäten in

Temperatur und Feuchte. Die Abschätzungen von Driedonks (1982) bauen auf

einem großskaligen Modell auf. In dieser Arbeit können Vertikalwindgeschwin-

digkeiten aus den Lidarmessungen außerhalb der turbulenten Bereiche prin-

zipiell für eine Abschätzung von wL verwendet werden. Bis auf eine Ausnah-

me (27.06.2005) liegen jedoch nicht ausreichend viele Messungen oberhalb

der Grenzschicht vor. Am 27.06.2005 kann zwischen 10 UTC und 14 UTC

aus der Gaußverteilung der Vertikalwindgeschwindigkeiten auf Höhenniveaus

oberhalb der Grenzschicht ein Erwartungswert von -1.55 cm s−1 abgeschätzt

werden. Dies bestätigt die Ergebnisse früherer Studien, in denen Werte von

wL= -1.6 ± 1.0 cm s−1 (Boers und Eloranta, 1986), -0.7 bis -6.6 cm s−1 (Nelson

et al., 1989) und -1.5 cm s−1, typischerweise -0.5 cm s−1 in 1000 m (Beyrich

und Gryning, 1998) abgeschätzt wurden. Abschätzungen großskaliger Prozes-

se aus den Vertikalwindgeschwindigkeiten des Lidars zwischen 22 UTC und

5 UTC führen teilweise zu widersprüchlichen Resultaten und großen Schwan-

kungsbreiten und werden deshalb nicht verwendet.

Der Effekt des großskaligen Hebens und Absinkens auf die Einmischgeschwin-

digkeit wird in der Literatur kontrovers diskutiert. Angevine et al. (1994) be-

zeichnen in ihrer Studie den Absinkprozess als den grundlegenden Mechanis-

mus für die beobachtete Entwicklung der Grenzschichthöhe. In den Studien

von Boers et al. (1984) und Boers und Eloranta (1986) liegt wL im Mittel bei ca.

50% der Einmischgeschwindigkeit. Yi et al. (2001) schätzten die Reduktion der

Grenzschichthöhe durch das Absinken auf 20-60%. Binder (1997) verweist auf
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keinen systematischen Einfluss von großräumigen Hebungs- bzw. Absinkpro-

zessen, merkt jedoch an, dass ein betragsmäßiger Anteil von bis zu 36% der

Wachstumsgeschwindigkeit erreicht werden kann. Driedonks (1982) hingegen

vernachlässigen den Effekt von wL vollständig.

Auf Grund der Größenordnung der abgeschätzten Wachstumsgeschwindig-

keiten soll in dieser Arbeit ein Effekt von wL vereinfacht berücksichtigt werden.

Auf Grund der nicht vorhandenen Möglichkeiten einer guten Abschätzung des

großskaligen Absinkens bei den betrachteten Hochdrucklagen wird wL im Fol-

genden durch einen festen Wert von -1 cm s−1 repräsentiert. Dies entspricht

der mittleren Größenordnung bisheriger Studien.

Werte der Einmischgeschwindigkeit we =
∂h
∂ t −wL kleiner als 0 cm s−1 werden

für weitere Auswertungen nicht berücksichtigt, da die Einmischgeschwindigkeit

selbst nur für positive Werte definiert ist. Zusätzlich wurde eine obere Grenze

von 20 cm s−1 eingeführt, um Ausreißer zu vernachlässigen, dies entspricht

weniger als 1% aller vorhandenen Werte.

5.4. Stabilitätsabhängigkeit der Breite der Randzone und der

Einmischgeschwindigkeit

In Abschnitt 5.1. wurde deutlich, dass der Einmischprozess abhängig vom

Temperaturgradienten γ, als ein Maß für die Stabilität der freien Atmosphäre,

durch verschiedene Regime gekennzeichnet ist. Die Breite der Randzone und

die Einmischgeschwindigkeit werden in diesem Abschnitt deshalb auf einen

quantitativen Zusammenhang mit γ untersucht. Analog zur Charakterisierung

der Grenzschichtoberkante in Abschnitt 5.1 wurden die wolkenfreien Tage aus

CSIP und CoBoLd sowie der 01.08. und der 05.08.2007 aus COPS zwischen

10:30 und 13:30 UTC analysiert. Die Werte der Breite der Randzone sowie der

Einmischgeschwindigkeit werden über diesen Zeitraum gemittelt. Die Schwan-

kungsbreite ergibt sich aus der Standardabweichung der Einzelwerte.

Abb. 45 stellt den Zusammenhang zwischen der Breite der Randzone und der

Stabilität dar. Es können Korrelationskoeffizienten von -0.77 für die statistische

Randzone und -0.43 für die Übergangszone gefunden werden. Für die sta-
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Abb. 45.: Zusammenhang zwischen dem Temperaturgradienten in der freien Atmo-
sphäre und der Breite der statistischen Randzone h2 − h0 (links) bzw. der
Übergangszone ΔhT Z (rechts) für die Messtage aus CSIP (blaue Punkte),
COPS (rote Rauten) und CoBoLd (grüne Sterne). Zusätzlich sind Daten von
Boers und Eloranta (1986) als Kreuze eingetragen.

tistische Randzone besteht somit ein deutlicher Zusammenhang, der mit der

Funktion

h2 −h0 = (−26.6±19.5)103
[

m2

K

]
γ +(376±100)[m]

beschrieben werden kann. Für die Übergangszone ergibt sich lediglich eine

Tendenz von geringeren Ausdehnungen bei höherer Stabilität.

Abb. 46 zeigt den Zusammenhang zwischen der Einmischgeschwindigkeit und

dem Temperaturgradienten in der freien Atmosphäre für die beiden Grenz-

schichtkonzepte, die auf geglätteten Tagesgängen aufbauen. Für die Einmisch-

geschwindigkeit, basierend auf der geglätteten Aerosolschichthöhe, besteht

ebenfalls ein deutlicher Zusammenhang, der mit der Relation

we = (−0.55±0.13)103
[

m2

s K

]
γ +(6.7±0.7)

[m
s

]
beschrieben werden kann und einen Korrelationskoeffizienten von -0.97 auf-

weist. Wird die Einmischgeschwindigkeit basierend auf der Turbulenzhöhe ver-

wendet, verringert sich der Korrelationskoeffizient auf -0.41. Es besteht nur

noch ein schwacher Zusammenhang mit einer Tendenz von geringerer Ein-

mischgeschwindigkeit bei höherer Stabilität.
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Abb. 46.: Zusammenhang zwischen dem Temperaturgradienten in der freien Atmo-
sphäre und der Einmischgeschwindigkeit basierend auf den geglätteten Ae-
rosolschichthöhen waero

e (links) bzw. auf den geglätteten Turbulenzhöhen
wturb

e (rechts). Zusätzlich sind Daten von Boers und Eloranta (1986) als Kreu-
ze eingetragen.

Sowohl für die Breite der Randzone als auch für die Einmischgeschwindigkeit

sind in Abb. 45 und 46 Vergleichswerte aus Boers und Eloranta (1986) ein-

getragen. Neben den Zahlenwerten aus den Laborstudien von Deardorff et al.

(1980) werden diese in Studien zum Einmischprozess oft als Referenz verwen-

det (Nelson et al., 1989; Batchvarova und Gryning, 1994; Sun et al., 2005). Es

ist erkennbar, dass sich die Daten dieser Studie in der gleichen Größenord-

nung wie die Messergebnisse aus Boers und Eloranta (1986) befinden und

auch die gleiche Abhängigkeit aufweisen. Es wird aber auch deutlich, dass

die Randzone in dieser Arbeit systematisch breiter abgeschätzt wurde. Die Ur-

sache dafür liegt im Verfahren zu deren Bestimmung begründet. Hier wurde

das vierte und das 98te Perzentil der Verteilung einzelner Grenzschichthö-

hen zur Abschätzung der Randzone verwendet. In Boers und Eloranta (1986)

fand dagegen eine visuelle Abschätzung auf Basis von Range-Height-Indikator

Scans statt, die sich an den höchsten detektierten Aufwindfahnen (es konn-

te dabei nur das Aerosolrückstreuverhältnis bestimmt werden) und prozentu-

al überdeckten Bereichen orientierte. Im Fall der Einmischgeschwindigkeiten

kann kein systematischer Unterschied zwischen den Werten dieser Studie und

denen aus Boers und Eloranta (1986) festgestellt werden. Da die Werte von
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Boers und Eloranta (1986) zusätzlich auf großskaliges Heben und Absinken

korrigiert wurden, ist Abb. 46 auch ein Beleg dafür, dass die Größenordnung

des Absinkens mit -1 cm s−1 richtig abgeschätzt wurde.

Beide angegebenen funktionalen Zusammenhänge gelten nicht für neutrale

Schichtung (γ → 0) oder stark stabile Schichtung (γ > 0.008 K m−1). Bei neu-

traler oder labiler Schichtung der freien Atmosphäre haben die Konzepte von

Randzone und Einmischgeschwindigkeit keine Bedeutung. Bei hoher Stabilität

hingegen wird die Einmischgeschwindigkeit ausschließlich durch molekulare

Diffusion bestimmt und tendiert somit gegen Null. Für die Breite der Randzone

wird das Auftreten eines endlichen Grenzwertes im Fall stark stabiler Schich-

tung der freien Atmosphäre in der Literatur kontrovers diskutiert (vgl. Kapitel

6.2.1), negative Werte sind jedoch grundsätzlich nicht sinnvoll.

Werden die Ergebnisse der Abhängigkeit der Breite der Randzone bzw. der

Einmischgeschwindigkeit von der Stabilität auf die Resultate in Abschnitt 1

dieses Kapitels übertragen, wird deutlich, dass die unterschiedlichen beob-

achteten Einmischprozesse auch mit unterschiedlichen Breiten der Randzone

und verschiedenen Einmischraten verbunden werden können. Grenzflächeno-

berränder der Kategorie 1, die durch Deformation und damit verbundene Ein-

mischprozesse bestimmt sind, weisen die geringsten Randzonenbreiten und

auch die niedrigsten Einmischgeschwindigkeiten auf. Grenzflächen mit Ober-

ränder der Kategorie 2 und 3 zeigen eine Steigerung der Effizienz des Einmi-

schens durch den Übergang auf andere Einzelprozesse. Das Brechen kleiner

Wellen bis hin zum großräumigen Umschließen und kompletten Aufreißen der

Grenzfläche erweitert den Bereich der Grenzschicht, in dem Einmischprozes-

se stattfinden können und erhöht deutlich die Einmischgeschwindigkeit.
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Im Rahmen der Ähnlichkeitstheorie ist es möglich, Variablen in dimensions-

losen Gruppen zusammenzufassen (Stull, 1988; Buckingham, 1914), die im

besten Fall die Auffindung von universellen empirischen Zusammenhängen

erlauben. Zur Parametrisierung des Einmischprozesses werden derartige Zu-

sammenhänge zur Beschreibung der Breite der Randzone Δh und der Ein-

mischgeschwindigkeit we verwendet. Die in Kapitel 4 abgeleiteten Längen- und

Geschwindigkeitsskalen eignen sich zur Bildung der dimensionslosen Grup-

pen besonders, da diese die antreibenden Prozesse für das Grenzschicht-

wachstum gut beschreiben.

Nur wenige Ansätze gehen von einer direkten Proportionalität der Einmisch-

geschwindigkeit bzw. der Breite der Randzone zu einer entsprechenden Skala

aus. Funktionale numerische Zusammenhänge werden typischerweise mit der

Richardsonzahl aufgestellt. Problematisch bei Relationen zur Richardsonzahl

ist die Verwendung des Temperatursprungs am Übergang der Grenzschicht

zur freien Atmosphäre, da für die Messung dieser sehr variablen Größe mo-

mentan nur hochauflösende Radiosondenaufstiege zur Verfügung stehen. Wie

die Ergebnisse in Absatz 3 dieses Kapitels belegen, kann alternativ zum Tem-

peratursprung auch der Anstieg der potentiellen Temperatur in der freien At-

mosphäre verwendet werden. Einen weiteren Schritt gehen Modelle, die beide

beschreibenden Größen des Einmischprozesses (Δh und we) in einer Relation

zusammenfassen. In diesem Kapitel werden empirische Relationen früherer

Studien vorgestellt und insbesondere zum Auffinden der zur Beschreibung des

Einmischvorgangs geeignetsten Skalen überprüft.
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6.1. Parametrisierungen ohne Berücksichtigung der Stabilität

Funktionalen Zusammenhänge, die auf einer direkten Proportionalität der Brei-

te der Randzone bzw. der Einmischgeschwindigkeit zu einer Längen- bzw. ei-

ner Geschwindigkeitsskala beruhen, berücksichtigen die Stabilität nicht expli-

zit. Im Folgenden werden Ansätze dieser Art für die in Abschnitt 4.3. beschrie-

benen Skalen untersucht.

6.1.1. Randzone

Während im Bereich der atmosphärischen Grenzschicht Relationen zwischen

der Breite der Randzone Δh und der Höhe der Grenzschicht h häufig verwendet

werden, ist in der Fluiddynamik und den in diesem Zusammenhang durchge-

führten Laborstudien dieser Ansatz eher unüblich. Eine sehr häufig verwen-

dete Beziehung zwischen der Grenzschichthöhe und der Breite der Randzone

entstammt den Sprungmodellen erster Ordnung: Wird ein festes Verhältnis des

turbulenten Wärmeflusses am Boden w′θ ′0 zum turbulenten Wärmefluss im

Bereich der Übergangszone w′θ ′
h angenommen, so folgt aus einfachen geo-

metrischen Überlegungen (vgl. Abb. 4)

c =
w′θ ′

h

w′θ ′0
=

Δh
2h−Δh

=
h
h0

−1, [82]

und aufgelöst:
Δh
h

=
2c

1+ c
= α. [83]

Der Parameter c wurde in vielen Veröffentlichungen empirisch bestimmt (vgl.

Abschnitt 2.4.1). Zusammenfassend nimmt c Werte im Intervall [0.1, 0.4] an,

was bedeutet, dass das Verhältnis von Randzone zu Grenzschichthöhe im In-

tervall [0.2, 0.6] liegen muss. Van Zanten et al. (1999) erwähnen, dass ein für

die Grobstruktursimulationen typischer Wert bei 0.4 liegt. Die Beschreibungen

der Randzone (vgl. Abschnitt 2.3) sprechen für die Möglichkeit höherer Ver-

hältnisse. Es wird bereits aus dieser Aufzählung deutlich, dass die Annahme

eines festen Verhältnisses nur eingeschränkt gelten kann, sondern dass sich

vielmehr eine situationsabhängige Relation ergeben muss. Eine Analyse wur-

de auf Basis der 60 min Intervalle für beide Randzonenkonzepte (statistisch
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Abb. 47.: Korrelation zwischen der Breite der statistischen Randzone (links) bzw. der
Übergangszone (rechts) und der Grenzschichthöhe für das Konzept der
Aerosolschichthöhe (ungeglättet), aufgelöst nach Messkampagnen (CSIP:
blaue Punkte, COPS: rote Kreuze, CoBoLd grüne Sterne). Zusätzlich ist die
lineare Regression für die einzelnen Messkampagnen (farbige durchgezo-
gene Linien), sowie für alle Daten eingetragen (schwarze gestrichelte Linie).
Es sind nur statistisch unabhängige Werte dargestellt.

definierte Randzone und Übergangszone) durchgeführt. Es wurde sowohl das

Konzept der Aerosolschichthöhe, als auch das der Turbulenzhöhe berücksich-

tigt. Werden geglättete Grenzschichthöhen betrachtet, so erfolgt auch eine

Glättung der Randzone mit Hilfe von glättenden kubischen Splines. Die Korre-

lationskoeffizienten werden auf Basis aller Werte bestimmt, was effektiv einem

Mittelwert über alle möglichen Kombinationen statistisch unabhängiger Punkte

entspricht. Abb. 47 stellt das Ergebnis aufgelöst nach Messkampagnen dar.

Es ergibt sich ein Korrelationskoeffizient zwischen statistisch definierter Rand-

zone und Aerosolschichthöhe (geglättet) von 0.42 (ungeglättet: 0.40), bzw. zur

Turbulenzhöhe von 0.57. Eine leichte Korrelation liegt vor, wobei die Turbulenz-

höhe das geeignetere Konzept ist. Eine lineare Regression ergibt, unabhängig

vom verwendeten Konzept für die Grenzschichthöhe, einen funktionalen Zu-

sammenhang von

h2 −h0 = (0.23±0.03)h.

Dies ergibt einen Wert für den Parameter c von 0.13, was niedriger als der

üblicherweise verwendete Wert von 0.2 ist, jedoch die Ergebnisse einzelner

anderer Studien bestätigt (z.B. Davis et al., 1997: c = 0.12 ± 0.01). Für die
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6. Parametrisierung des Einmischprozesses

Abb. 48.: Verteilung des Verhältnisses zwischen der Breite der statistischen Randzo-
ne (links) bzw. der Übergangszone (rechts) und der Aerosolschichthöhe. Für
das Histogramm wurden alle Werte mit einem Zeitschritt von 10 min verwen-
det, die Farben entsprechen den drei Messkampagnen: CSIP blau, COPS
rot, CoBoLd grün.

Übergangszone liegt der Korrelationskoeffizient für beide Konzepte der Grenz-

schichthöhe betragsmäßig unter 0.05. Es kann somit kein linearer Zusammen-

hang zwischen der Breite der Übergangszone und der Grenzschichthöhe fest-

gestellt werden.

Die Verteilung des Verhältnisses zwischen der Breite der Randzone und der

Grenzschichthöhe (h2−h0)/h bzw. ΔhT Z/h wird in Abb. 48 nochmals als Histo-

gramm dargestellt. Sowohl für die statistische Randzone (Abb. 48, links) als

auch für die Übergangszone (Abb. 48, rechts) kann die Verteilung mit einer

logarithmischen Normalverteilung beschrieben werden, wobei die statistische

Randzone einen geringeren Erwartungswert und eine geringere Streuung im

Vergleich zur Übergangszone aufweist. Auffällig ist das abweichende Verhal-

ten der Werte über dem Bergstandort der COPS Kampagne (in Abb. 48 rot

dargestellt). Durch das Stauchen der Grenzschicht über der Hornisgrinde (vgl.

Abschnitt 4.1) ergeben sich hier geringere Grenzschichthöhen über Grund. Je-

doch scheint es keinen Effekt auf die Breite der Randzone zu geben, wie auch

schon die Betrachtungen zur hochaufgelösten Übergangszone in Abschnitt 5.3

ergeben haben. Für Werte von Δh
h > 0.67 übersteigt die Ausdehnung der Rand-

zone die der Mischungsschicht (h0), was für die Übergangszone bei COPS

beobachtet wurde, selten jedoch für die beiden anderen Messkampagnen.
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Eine Systematik des Verhältnisses zwischen Breite der Randzone und Grenz-

schichthöhe beruhend auf unterschiedlichen Zeiten oder Antrieben, wie z.B. in

Stull (1988) oder Haegeli et al. (2000), kann auf Basis der vorliegenden Daten

nicht gefunden werden.

Die integrale Längenskala l ist eine vielfach verwendete Längenskala in der

Fluiddynamik. Crapper und Linden (1974) konnten für Δh
l ein festes Verhält-

nis von 1 bis 1.5 ermitteln, das unabhängig von der Richardsonzahl war. Auch

Deardorff (1983) verwendet ein festes Verhältnis von 1 zur Parametrisierung.

Ein ebenfalls stabilitätsunabhängiges Verhältnis, jedoch mit einem kleineren

numerischen Wert von 0.27±0.04 fanden McGrath et al. (1997). Andere Studi-

en, wie z.B. Hannoun und List (1988), zeigen hingegen eine Abhängigkeit von

der Richardsonzahl.

Für die zur Verfügung stehenden Daten wurde ein Korrelationskoeffizient von

0.29 zwischen l und der statistisch definierten Randzone und 0.08 zwischen

l und der Übergangszone ermittelt. Es stehen ca. 70 statistisch unabhängi-

ge Wertepaare zur Verfügung, womit die Hypothese einer Unabhängigkeit der

Merkmale h2 −h0 und l verworfen werden muss, es besteht somit ein Zusam-

menhang. Im Fall der Übergangszone stehen die beiden Größen ΔhT Z und l

hingegen in keinem erkennbaren Verhältnis zueinander, hier kann die Hypo-

these einer statistischen Unabhängigkeit mit einer Irrtumswahrscheinlichkeit

von unter 2% bestätigt werden. Die Verteilung des Verhältnisses von Δh
l (Abb.

49) folgt, wie im Fall der Grenzschichthöhen, einer Lognormalverteilung, wobei

der Erwartungswert bei 1.5 für die statistische Randzone und 2.1 für die Über-

gangszone liegt. Im Mittel können somit die Ergebnisse früherer Studien be-

stätigt werden, für eine allgemeine Beschreibung ist die Annahme eines festen

Verhältnisses jedoch nicht ausreichend. Für die integrale Längenskala ergibt

sich, im Gegensatz zur Grenzschichthöhe als Längenskala, kein Effekt durch

den Gipfelstandort im komplexen Terrain der COPS Kampagne. Die normier-

ten Übergangszonen zeigen leicht höhere Werte, jedoch keine abweichende

Verteilung.

Die Obukhov Länge LMO, als dritte berücksichtigte Längenskala, zeigt für beide

Randzonenkonzepte Korrelationskoeffizienten von betragsmäßig unter 0.15,

womit die Breite der Randzone und LMO als statistisch unabhängig für den be-
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6. Parametrisierung des Einmischprozesses

Abb. 49.: Verteilung des Verhältnisses zwischen der Breite der statistischen Randzone
(links) bzw. der Übergangszone (rechts) und der über die Grenzschichthöhe
gemittelten integralen Längenskala. Für das Histogramm wurden alle Werte
mit einem Zeitschritt von 10 min verwendet, die Farben entsprechen den drei
Messkampagnen: CSIP blau, COPS rot, CoBoLd grün.

trachteten Datensatz gewertet werden können. Das Verhältnis zwischen Rand-

zonenbreite und Obukhov Länge kann ebenfalls durch eine Lognormalvertei-

lung beschrieben werden, wobei ein Erwartungswert von 7.1 für die statisti-

sche Randzone und 9.8 für die Übergangszonen die Verteilung am besten

repräsentieren.

Zusammenfassend lässt sich sagen, dass feste Verhältnisse zwischen der

Breite der Randzone und den getesteten Längenskalen nicht bestätigen wer-

den. Es zeigen sich typischerweise logarithmische Normalverteilungen, deren

Erwartungswerte mit Verhältnissen aus früheren Studien übereinstimmen. Im

Fall der Verwendung der Grenzschichthöhe als Längenskala zeigen sich Ter-

raineffekte, nicht jedoch bei Verwendung der integralen Längenskala.

6.1.2. Einmischgeschwindigkeit

Die Einmischhypothese (Turner, 1986) sagt aus, dass die mittlere Einströmge-

schwindigkeit über den Rand einer turbulenten Region proportional zu einer

charakteristischen Geschwindigkeit ist. Im Bereich des Einmischens in Strahl-

ströme oder Auftriebsströme ergibt sich dabei, abhängig vom Strömungstyp,
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ein konstantes Verhältnis (MTT Modell, Screenivas und Prasad, 2000). Anders

als für die Breite der Randzone, gibt es in der Literatur jedoch keine Ansät-

ze, die ein festes, von den Bedingungen im Fluid unabhängiges Verhältnis der

Einmischgeschwindigkeit zu einer Geschwindigkeitsskala beim Einmischen in

eine turbulente Schicht vorhersagen. Entsprechende Tests mit den verwen-

deten Geschwindigkeitsskalen bestätigen dieses Ergebnis. Es konnte sowohl

im Zusammenhang mit der Wurzel der maximalen Varianz der Vertikalwindge-

schwindigkeit σw,max, als auch mit der konvektiven Geschwindigkeit w∗ lediglich

für das Konzept einer Einmischgeschwindigkeit basierend auf der geglätteten

Aerosolschicht zu w∗ ein Korrelationskoeffizient von betragsmäßig größer als

0.3 ermittelt werden. Die Verteilung der Verhältnisse entspricht wiederum einer

logarithmischen Normalverteilung. Es sind für σw,max keine und für die konvek-

tive Geschwindigkeit nur sehr leichte Terraineffekte beobachtbar. Letztere sind

bedingt durch die Grenzschichthöhe, die direkt in w∗ einfließt.

Die Annahmen der Einmischhypothese können folglich mit den überprüften

Geschwindigkeitsskalen für den betrachteten Prozess nicht bestätigt werden.

6.2. Parametrisierungen mit der Richardsonzahl als Maß für die

Stabilität

Die Richardsonzahl Ri repräsentiert ein Verhältnis zwischen Turbulenz dämp-

fenden und Turbulenz generierenden Einflüssen. Für die Parametrisierung des

Einmischprozesses wird eine Schicht-Richardsonzahl eingesetzt. Explizit flie-

ßen in diesen dimensionslosen Parameter eine Längen- und Geschwindig-

keitsskala sowie der Temperatursprung Δθ am Übergang zwischen der tur-

bulenten und der nicht-turbulenten Schicht ein:

Ri = g
Δθ
θ

L
V 2 . [84]

Eine Analyse des Zusammenhangs zwischen der Breite der Randzone, bzw.

der Einmischgeschwindigkeit und der Richardsonzahl ist nur für die Tage mög-

lich, an denen die für die Ermittlung des Temperatursprungs notwendigen hoch-

aufgelösten Profile der potentiellen Temperatur für die jeweiligen Messorte
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vorliegen. Die operationellen Radiosonden geben auf Grund einer schlech-

teren vertikalen Auflösung nicht die Möglichkeit diesen Temperatursprung ab-

zuschätzen.

6.2.1. Randzone

Die am häufigsten verwendete Beziehung zwischen der Richardsonzahl und

der Breite der Randzone lautet

Δh
L

= aRi−b + c [85]

mit a,b,c ≥ 0. Es ist möglich, diese Relation zwischen Δh
L und Ri für L = h mit

Hilfe des Modells eines aufsteigenden Luftpakets abzuleiten, wobei, je nach

verwendetem Erhaltungssatz, für den Exponenten b Werte von 1 (Stull, 1973)

bzw. 0.5 (Boers, 1989) gefunden werden (vgl. Abschnitt 2.4.2). Der von Null

abweichende Grenzwert der normierten Breite der Randzone für sehr große

Ri (hohe Stabilität)

lim
Ri→∞

Δh
L

= c [86]

ist ein empirisches Resultat, welches besagt, dass auch im Fall sehr großer

Temperatursprünge und der damit verbundenen extrem hohen Stabilität eine

endliche Ausdehnung der Randzone vorhanden ist. Eine physikalische Be-

gründung im Sinne der eigentlichen Definition der Randzone gibt es für die-

ses Ergebnis nicht, da abgesehen von rein molekularer Diffusion effektiv kein

Fluid über eine solche Grenze gemischt werden kann. Praktisch ist der endli-

che Wert von c durch die Ableitung der Randzone aus den Schwankungen der

Grenzschichthöhe (statistisches Randzonenkonzept) jedoch ersichtlich, da ei-

ne komplett glatte Oberfläche nicht realistisch ist.

Tab. 12 stellt empirische Studien und die gefundenen Resultate für die Para-

meter a,b und c vor. In allen Fällen wurden die Skalen (h, w∗) verwendet, Ri

entspricht somit der konvektiven Richardsonzahl Ri∗. Zusätzlich findet sich in

Deardorff (1983) eine leicht abweichende Formulierung basierend auf einer

Reanalyse der Labordaten von Deardorff et al. (1980): Δh
h = (1+ 1.9Riq)−0.4

mit Riq = gΔρ
ρ

l
q2 , wobei q2 = u′2 + v′2 +w′2. In dieser Studie werden somit zu-

mindest für Ri turbulente Skalen verwendet. Im Grenzfall Riq → 0 erreicht die
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Tab. 12.: Parameter für die Relation 85 zwischen der Breite der Randzone und der
Höhe der Grenzschicht

Veröffentlichung Studientyp a b c

Deardorff et al. (1980) Labor, konvektive Turbu-
lenz (Normierung mit h0)

1.31 1 0.21

Boers und Eloranta
(1986)

Bodengebundenes Lidar in
konvektiver Grenzschicht

1.57 1 0.23

Davis et al. (1997) Flugzeugmessungen
mit Lidar in konvektiver
Grenzschicht

1.5 0.5 0

Boers (1989) Reanalyse von Labordaten
von Deardorff et al. (1980)
und Lidardaten von Boers
und Eloranta (1986)

1.23 0.5 0

Nelson et al. (1989),
Gryning und Batch-
varova (1994)

Daten von Deardorff et al.
(1980) im Zusammenhang
mit Reanalyse in Deardorff
(1983)

0.25

Sullivan et al. (1998) Grobstruktursimulation der
konvektiven Grenzschicht

1

Fedorovich et al.
(2004)

Grobstruktursimulation der
konvektiven Grenzschicht

0.5

Breite der Randzone die Ausdehnung der Grenzschicht, bei sehr hoher Sta-

bilität Riq → ∞ hingegen nimmt sie einen Wert von Null an. Deardorff (1983)

argumentiert folglich gegen einen asymptotischen Grenzwert. Die Ergebnisse

bisheriger Studien (Tab. 12) machen deutlich, dass die Potenz b einen größe-

ren Wertebereich zwischen 0.25 und 1 abdeckt und nicht einheitlich bestimmt

werden konnte. Beyrich und Gryning (1998) verweisen in ihrer Studie auf Ba-

sis von Sodarmessungen sogar darauf, keinen Zusammenhang zwischen der

normierten Breite der Randzone und der Richardsonzahl ermitteln zu können.

Dieses Ergebnis und die Unsicherheiten in der empirischen und auch theore-

tischen Bestimmung der Potenz b, veranlasste Sun et al. (2005) zu der Hypo-

these, dass die Richardsonzahl möglicherweise nicht der geeignete Parameter

zur Beschreibung der Stabilitätsabhängigkeit der normierten Randzone ist.

Um einen Vergleich mit den vorliegenden empirischen Resultaten zu ermögli-

chen, wurde die klassische Skalenkombination (h, w∗) unter Verwendung der

Aerosolschichthöhe und dem Konzept der statistischen Randzone betrachtet.
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Die Breite der Randzone, die Höhe der Mischungsschicht und die konvekti-

ve Geschwindigkeit wurden jeweils über ± 30 min um den Aufstiegszeitpunkt

der lokalen Radiosonde gemittelt. Die Abschätzung des Temperatursprungs

erfolgte durch visuelle Schätzung gemäß Abb. 8. Abb. 50 stellt die gefundenen

Ergebnisse im Zusammenhang mit Ergebnissen aus der Literatur dar. Die Da-

tenlage dieser Studie ist schwach und zeigt zusätzlich starke Schwankungen,

so dass auf deren Basis keine, der in Tab. 12 dargestellten Relationen bestätigt

oder widerlegt werden kann. Die Daten fügen sich jedoch gut in die vorhande-

nen Datensätze von Deardorff et al. (1980) und Boers und Eloranta (1986)

ein. Auf eine Darstellung mit anderen Skalen soll auf Grund der unsicheren

Bestimmung von Δ theta sowie der nicht vorhandenen Werte für die CoBoLd

Kampagne (auf Grund der fehlenden Radiosondenaufstiege) verzichtet wer-

den.

6.2.2. Einmischgeschwindigkeit

Aufbauend auf den Modellen zum Einmischprozess kann äquivalent zur Brei-

te der Randzone auch für die Einmischgeschwindigkeit eine Relation zur Ri-

chardsonzahl postuliert werden

we

V
= αRi−β . [87]

Im Gegensatz zur Randzone wird in diesem Fall kein Grenzwert �= 0 für sehr

hohe Stabilität angesetzt. In Tab. 13 werden Werte verschiedener Autoren für

die Parameter α und β aufgelistet. Es ist erkennbar, dass der Wert des Expo-

nenten β typischerweise bei 1 oder 1.5 liegt. Werte unter 0.9, wie sie im Fall

der Breite der Randzone gefunden wurden, treten im Zusammenhang mit we

nicht auf. Die Einmischgeschwindigkeit scheint somit stärker von der Stabilität

abhängig zu sein als die Breite der Randzone. Eine sehr ausführliche Über-

sicht über experimentelle Studien bis 1990 gibt Fernando (1991), die Ergeb-

nisse werden in Tab. 13 zusammenfassend als Intervall angegeben. Die dort

vorgestellten Laborexperimenten, Studien in der Atmosphäre, in Seen und im

Ozean sowie numerischen Simulationen deutet zudem auf eine Abhängigkeit

des Exponenten β vom vorherrschenden Einmischprozess hin. Ebenso ermit-
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Abb. 50.: Zusammenhang der normierten Breite der Randzone mit der Richardson-
zahl. Zur Normierung wurde die klassische Skalenkombination (h, w∗) ver-
wendet, für die Grenzschichthöhe das Konzept der Aerosolschichthöhe so-
wie für die Randzone des Konzept der statistischen Randzone. Die Relation
nach Deardorff et al. (1980) ist als blaue gestrichelte Linie dargestellt. Zu-
sätzlich zu den Messdaten aus CSIP und COPS (große rote Punkte) sind
die Daten von Boers und Eloranta (1986) (schwarze Kreuze) und die Mes-
sungen von Deardorff et al. (1980) (kleine schwarze Punkte) eingetragen.
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Tab. 13.: Parameter für einen Zusammenhang gemäß Gleichung 87 zwischen der Ri-
chardsonzahl und der normierten Einmischgeschwindigkeit für verschiedene
Geschwindigkeitsskalen V .

Veröffentl. Studientyp α β V
Deardorff et al.
(1980)

konvektive Mischung in Was-
sertank

0.25 1 w∗

Deardorff et al.
(1980)

konvektive Mischung in Was-
sertank, alternativer Fit

1.1 1.5 w∗

Turner (1986) Laborexperiment oszillieren-
des Gitter

- 1.5 σu

Linden (1973) Laborexperiment aufschla-
gende Wirbelringe

0.6 1.5 u+w

Baines (1975) Laborexperiment Aufwind-
schläuche

- 1.5 u++
A

Hannoun und List
(1988)

Laborexperiment oszillieren-
des Gitter

1.5 σu

Fernando (1991) Zusammenfassung Laborex-
perimente, ohne Scherung

1-
1.75

w∗

Fernando (1991) Zusammenfassung Laborex-
perimente, mit Scherung

0.9-2 u∗

Sullivan et al.
(1998)

Grobstruktursimulation, kon-
vektive Grenzschicht

0.2 1 w∗

Strang und Fern-
ando (2001)

Laborexperiment mit Sche-
rung, Auffindung von 3 Regi-
mes

0/2.6/1.3 ΔV

Fedorovich et al.
(2004)

Grobstruktursimulation, kon-
vektive Grenzschicht

1-1.5 w∗

+ Geschwindigkeit Wirbelring
++ Längsachsengeschwindigkeit Aufwindschlauch
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telte Deardorff (1983) in seinem Modell einen Zusammenhang zwischen der

Einmischgeschwindigkeit und der Richardsonzahl, der zwei verschiedene Re-

gime berücksichtigt: für Riq ≤ 0.52 gilt we
q = 0.66−0.52Riq, für Riq > 0.52 dagegen

we
q = 0.28Ri−1.34

q − exp(−5(Riq −0.52)), wobei wieder Riq = gΔρ
ρ

l
q2 gilt. Auch die

neueren Ergebnisse von Strang und Fernando (2001) (vgl. Tab. 13) verweisen

auf das Vorhandensein verschiedener Einmischregime und damit verbunde-

ner verschiedener Exponenten. Ein mögliches Modell, das eine Änderung des

Exponenten berücksichtigt, schlagen Sun und Wang (2008) vor. Hier wird der

Exponent β = 1 gesetzt und der Parameter α zusätzlich über das Verhältnis

zwischen der Breite der Randzone und Grenzschichthöhe parametrisiert:

we

w∗
= α ′Δh

h
Ri−1. [88]

Für große Richardsonzahlen (hohe Stabilität) gilt mit der Beziehung von Boers

(1989) Δh
h ∝ Ri−0.5, womit sich für das Verhältnis zwischen Einmischgeschwin-

digkeit und konvektiver Geschwindigkeit we
w∗ ∝ Ri−1.5 ergibt. Für schwach stabile

Schichtung hingegen argumentieren Sun und Wang (2008), dass das Verhält-

nis zwischen der Breite der Randzone und der Grenzschichthöhe nicht mehr

durch die Richardsonzahl kontrolliert wird und somit we
w∗ ∝ Ri−1 gilt. Es erscheint

zusammenfassend möglich, dass die beiden am häufigsten gefundenen Expo-

nenten von 1 und 1.5 einfach das Resultat verschiedener Einmischregime sind,

in denen die Parameter ermittelt wurden.

Analog zu den Betrachtungen der Randzone wurden für eine Überprüfung der

Relation nach Gleichung 87 mit den hier verwendeten Messdaten die Ein-

mischgeschwindigkeit und die relevanten Skalen ± 30 min um den Aufstiegs-

zeitpunkt der Radiosonde gemittelt. Abb. 51 stellt die Ergebnisse für eine Ska-

lenkombination (h, w∗) im Zusammenhang mit den Resultaten aus Deardorff

et al. (1980) und Boers und Eloranta (1986) dar. Wie im Fall der Breite der

Randzone fügen sich die Ergebnisse gut ein, weisen aber eine starke Streu-

ung auf, die eine Bestätigung empirischer Werte für α und β nicht ermöglicht.

Auch hier soll auf eine Ausdehnung der Studie auf weitere Skalen verzichtet

werden.
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6. Parametrisierung des Einmischprozesses

Abb. 51.: Korrelation der normierten Einmischgeschwindigkeit mit der Richardsonzahl.
Zur Normierung wurde die klassische Skalenkombination (h, w∗) verwendet,
für die Grenzschichthöhe und somit auch für die Einmischgeschwindigkeit
das Konzept der Aerosolschichthöhe. Symbole wie Abb. 50.
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6.3. Parametrisierungen auf Basis des Temperaturgradienten in der

freien Atmosphäre

6.3.1. Substitution der Richardsonzahl

Die Richardsonzahl wird unter Verwendung des Temperatursprungs Δθ am

Übergang zwischen Grenzschicht und freier Atmosphäre bestimmt. Während

die Messung bzw. das Auslesen dieser Größe in Laborstudien und numeri-

schen Simulationen kein Problem darstellt, ist dessen Ermittlung in der at-

mosphärischen Grenzschicht nicht einfach. Die Bestimmung des Temperatur-

sprungs erfordert hier eine sehr hoch aufgelöste Messung des Profils der po-

tentiellen Temperatur, was mit dem derzeitigen Stand der Messtechnik nicht

mit Verfahren der Fernerkundung, sondern ausschließlich durch in-situ Mess-

methoden möglich ist. Die beste Höhenauflösung bieten dabei langsam auf-

steigende Radiosonden, die aber selbst während spezieller Intensivmesspha-

sen bestenfalls mit einer zeitlichen Auflösung von ein bis zwei Stunden zur

Verfügung stehen. Außerhalb dieser Zeiten sind diese Messungen im Allge-

meinen nicht verfügbar. Zusätzlich besteht der entscheidende Nachteil, dass

nur eine Augenblicktaufnahme des Profils gemessen wird, die sich stark vom

Profil wenige Minuten später in Folge lokaler Prozesse und veränderter Ad-

vektion, unterscheiden kann. Eine Mittelung wäre notwendig, ist aber sowohl

aus messtechnischen als auch aus Kostengründen nicht realisierbar. Die aus

den Radiosondenmessungen abgeleiteten Abschätzungen des Temperatur-

sprungs sind somit insgesamt nicht zuverlässig. Die starken Schwankungen

der einzelnen Punkte in Abb. 50 und 51 spiegeln diese Problematik wider.

Für die atmosphärische Grenzschicht erscheint somit die Verwendung eines

räumlich und zeitlich weniger variablen Parameters sinnvoll. Auf eine Möglich-

keit verweisen die Arbeiten von Tennekes (1973), Boers und Eloranta (1986)

und Batchvarova und Gryning (1990), die alle eine direkte Proportionalität zwi-

schen dem Temperatursprung Δθ und dem Temperaturgradienten in der freien

Atmosphäre γ annehmen. Aufbauend auf diesen Überlegungen und auch auf

den Ergebnissen aus Abschnitt 5.4 sollen deshalb zwei dimensionslose Stabi-

litätsparameter basierend auf γ betrachtet werden.
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6. Parametrisierung des Einmischprozesses

Erstens schlagen Sun et al. (2005) einen Parameter

S =
γL
θ

[89]

vor, wobei in der Veröffentlichung explizit L = h verwendet wird. Grundlage für

diesen Ansatz bildet eine starke Korrelation zwischen Δh
Δθ und γ, die in den

Messdaten von Deardorff et al. (1980) und Boers und Eloranta (1986) nachge-

wiesen wurde (vgl. Abschnitt 2.4.2). Im Unterschied zur Richardsonzahl bein-

haltet der Parameter S explizit keine Geschwindigkeitsskala.

Zweitens kann in Anlehnung an die Überlegungen von Deardorff (1979) ein

Stabilitätsparameter

R̃i = g
γ
θ

L2

V 2 [90]

betrachtet werden, der sowohl eine Längenskala als auch eine Geschwindig-

keitsskala enthält. Im Unterschied zur Richardsonzahl wird die Längenskala

bei R̃i durch die Anforderung der Dimensionslosigkeit stärker gewichtet. Beide

Stabilitätsparameter S und R̃i wurden bereits in früheren Studien erwähnt, je-

doch wurde bisher noch nicht explizit ihre Verwendbarkeit als Substitution für

die Richardsonzahl Ri geprüft.

Für eine erste qualitative Bewertung dieser Parameter erfolgte eine Betrach-

tung des Zusammenhangs von S bzw. R̃i und der normierten Breite der statisti-

schen Randzone bzw. der normierten Einmischgeschwindigkeit unter Verwen-

dung der klassischen Skalenkombination (h, w∗). Es wurden die wolkenfreien

Tage aus CSIP und CoBoLd sowie der 01. und der 05.08.2007 aus COPS ana-

lysiert. Die Bestimmung des Temperaturgradienten γ fand durch visuelle An-

passung eines linearen Anstiegs an den Verlauf der potentiellen Temperatur

oberhalb der Grenzschicht aus den operationellen Radiosonden statt. Analog

zu den Überlegungen in Abschnitt 5.1 kann dieser für ein Zeitfenster zwischen

10:30 und 13:30 UTC als repräsentativ angesehen werden. Für die Grenz-

schichthöhe wurde das Konzept der Aerosolschichthöhe angesetzt. Unter die-

sen Bedingungen können die Werte von Deardorff et al. (1980) und Boers und

Eloranta (1986) vergleichend hinzugezogen werden. In Abb. 52 sind die Rela-

tionen zwischen den beiden Stabilitätsparametern und der normierten Breite

der Randzone bzw. der normierten Einmischgeschwindigkeit dargestellt. In al-

len vier Teilabbildungen zeigen die Wertepaare aus der aktuellen Studie eine
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6.3. Parametrisierungen auf Basis des Temperaturgradienten

Abb. 52.: Zusammenhang zwischen der normierten Breite der Randzone (oben) bzw.
der Einmischgeschwindigkeit (unten) und dem Stabilitätsparameter S = γL

θ
(links) bzw. R̃i = g γ

θ
L2

V 2 (rechts). Zusätzlich zu den Werten der aktuellen Stu-
die (blaue Punkte) sind die Ergebnisse aus Deardorff et al. (1980) unter Ver-
wendung der angegeben Temperaturwerte in der Mischungsschicht (graue
Punkte) und mit berechneten Werten aus dem Koeffizienten der thermischen
Ausdehnung (schwarze Punkte) sowie die Ergebnisse aus Boers und Elo-
ranta (1986) (schwarze Kreuze) eingetragen. Die schwarzen gestrichelten
Linien geben Anpassungen an die Literaturwerte wieder.

153



6. Parametrisierung des Einmischprozesses

geringere Streuung als unter Verwendung der Richardsonzahl (vgl. Abb. 50

und 51). In allen Fällen fügen sie sich zudem gut in die bestehenden Daten-

sätze ein. Für die Daten aus Deardorff et al. (1980) sind jeweils zwei Punkt-

gruppen dargestellt. Einerseits erfolgte eine Bestimmung von S bzw. R̃i unter

Verwendung der Mischungsschichttemperatur (grau), analog zum Vorgehen in

Sun et al. (2005), andererseits unter Abschätzung einer Temperatur aus dem

thermischen Expansionskoeffizienten βT (schwarz), für den in der Atmosphäre

βT = 1
θ gilt, im Laborversuch jedoch andere Verhältnisse vorliegen. In Bezug

auf den Parameter S erlauben die Daten von Deardorff et al. (1980) im ersten

Fall eine Erweiterung des Boersschen Datensatzes zu größeren Werten von

S, im zweiten Fall erhöhen sie eher die Streuung der Werte. Anders bei der

Bestimmung des Parameters R̃i: In diesem Fall unterscheiden sich die Werte

aus Deardorff et al. (1980) deutlich von denen aus Boers und Eloranta (1986),

falls die Mischungsschichttemperatur verwendet wird. Im zweiten Fall ergän-

zen sich die Daten hingegen gut.

Grundsätzlich eignen sich beiden Parameter S und R̃i, um einen Parametri-

sierung der normierten Breite der Randzone und der Einmischgeschwindigkeit

analog zur Richardsonzahl zu ermöglichen. Die experimentellen Daten von

Deardorff et al. (1980) und Boers und Eloranta (1986), die zur Auffindung der

verbreitetsten Parametrisierungen im Zusammenhang mit der Richardsonzahl

geführt haben, zeigen keine höhere Streuung als im Zusammenhang mit Ri

und es lassen sich deutliche Zusammenhänge zwischen der Breite der Rand-

zone bzw. der Einmischgeschwindigkeit und den dimensionlosen Parametern

erkennen. Durch die zuverlässigere Bestimmung der Stabilitätsparameter S

und R̃i ist nun die Erstellung von verlässlicheren funktionalen Zusammenhän-

gen sowie deren Modifikation durch die Verwendung verschiedener Skalen

sinnvoll möglich.
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6.3.2. Randzone

Eine Korrelation zwischen dem Parameter S und der Breite der Randzone wur-

de in Anlehnung an die Ergebnisse von Sun et al. (2005) explizit auf einen

funktionalen Zusammenhang der Form

Δh
L

∝ S−0.5 [91]

geprüft. Abb. 53 stellt das Ergebnis für beide Randzonenkonzepte, jeweils für

die klassische Skalenkombination (h, w∗) sowie für die turbulenten Skalen (l,

σw,max), dar. Die drei Konzepte der Einmischgeschwindigkeit (eine Bestimmung

erfolgte jeweils auf Basis ungeglätteter und geglätteter Aerosolschichthöhen

und geglätteter Turbulenzhöhen) unterscheiden sich nicht systematisch.

Für das Konzept der geglätteten Aerosolschichthöhe (Abb. 53 dunkelblaue

Punkte) kann unter Verwendung der klassischen Skalen ein Korrelationskoef-

fizient zwischen der normierten statistischen Randzone und S−0.5 von 0.51(1)

gefunden werden (Abb. 53 a). Für die turbulenten Skalen ergibt sich hingegen

ein Korrelationskoeffizient von 0.75(2) (Abb. 53 c). Durch den Übergang von (h,

w∗) auf (l, σw,max) kommt es folglich zu einer Verbesserung der Korrelation und

ein funktionaler Zusammenhang tritt qualitativ deutlicher hervor. Letzteres ist

auch dadurch bedingt, dass die integrale Längenskala im Vergleich zur Grenz-

schichthöhe eine prozentual größere Bandbreite aufweist, wodurch sowohl auf

der Abszisse als auch auf der Ordinate ein größerer Wertebereich durchlaufen

wird. In Abschnitt 5.1 wurden abhängig von den beobachteten Einmischpro-

zessen drei verschiedene Kategorien des Grenzschichtoberrands definiert. Im

Fall der statistisch bestimmten Randzone kann kein unterschiedliches Verhal-

ten bezüglich der drei Kategorien festgestellt werden. Der Gesamttrend wird

jedoch durch die beiden Grenzschichten mit einem Oberrand der Kategorie 3

bestimmt (Abb. 53 a und c, eingekreiste Bereiche). Für die Übergangszonen

wird ein abweichendes Verhalten für den darstellbaren Tag mit einer Grenz-

schicht der Kategorie 3 deutlich, dessen Übergangszonen vergleichsweise zu

schmal erscheinen (Abb. 53 b und d). Dadurch bedingt liegen die Korrelati-

onskoeffizienten für beide Skalenkombinationen betragsmäßig unter 0.3. Die
1ungeglättete Aerosolschichthöhe: 0.46, Turbulenzhöhe: 0.40
2ungeglättete Aerosolschichthöhe: 0.70, Turbulenzhöhe: 0.79
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Abb. 53.: Zusammenhang zwischen S = γL
θ und der normierten Breite der statistisch

bestimmten Randzone (links) bzw. der Übergangszone (rechts) bei Verwen-
dung der klassischen Skalen (oben) und der turbulenten Skalen (unten). Die
umrandeten Gebiete sind die beiden Tage mit einem Grenzschichtoberrand
der Kategorie 3. Die Farben grenzen die Konzepte der Grenzschichthöhe ab:
hellblau basierend auf der ungeglätteten Aerosolschichthöhe, dunkelblau auf
der geglätteten Aerosolschichthöhe und hellrot basierend auf der Turbulenz-
höhe. Es sind nur die statistisch unabhängigen Werte der drei Messkampa-
gnen CSIP, COPS und CoBoLd dargestellt.
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Anpassung eines linearen Zusammenhangs zwischen der normierten Breite

der Randzone und S−0.5 führt zu folgenden Ergebnissen:
h2 −h0

h
= (6.6±5.9)10−3S−0.5 +(0.20±0.06)

ΔhT Z

h
= (47.5±51.4)10−3S−0.5 +(0.0±0.40)

bzw.
h2 −h0

l
= (50.4±21.0)10−3S−0.5 +(0.53±0.61)

ΔhT Z

l
= (113.3±13.0)10−3S−0.5 +(0.0±1).

Beide Relationen zeigen bezüglich der statistischen Randzone einen Beitrag

für große S, d.h. für hohe Temperaturgradienten und damit verbundene hohe

Stabilität. Für das Konzept der Übergangszone ergibt sich hingegen

limS→∞
ΔhT Z

L = 0. Der numerische Wert des Verhältnisses zwischen der Brei-

te der Randzone und der Grenzschichthöhe von 0.2 kann für das Konzept der

statistischen Randzone bestätigt werden.

Es sei an dieser Stelle auf die Entstehung der großen Fehler der Anpasspara-

meter verwiesen: Durch die ausschließliche Verwendung statistisch unabhän-

giger Punkte können nur sehr wenige Werte (ca. 20), die zudem stark schwan-

ken, in die lineare Regression einfließen. Die gewonnenen Resultate weisen

deshalb Fehler von teilweise mehr als 100% auf. Die dargestellten Zahlenwer-

te sollen deshalb nicht als absolute Parametrisierungen verstanden werden,

sondern nur als Orientierungswerte für Größen dienen, für die bisher noch

keine Literaturangaben vorliegen. Für die Gewinnung gesicherter numerischer

Zahlenwerte ist eine Betrachtung von acht Tagen nicht ausreichend. Bei 20

Wertepaaren sind zudem Merkmale mit einer Korrelation unter 0.51, mit einer

Irrtumswahrscheinlichkeit von 2% als statistisch unabhängig zu bewerten (vgl.

Anhang A).

In Anlehnung an die Modelle und Parametrisierungen unter Verwendung der

Richardsonzahl kann für den neuen Stabilitätsparameter R̃i die Hypothese

Δh
L

∝ R̃i−n1 [92]

aufgestellt werden. Abb. 54 stellt die normierten Randzonen in einer doppeltlo-

garithmischen Darstellung gegen den Parameter R̃i für die klassische Skalen-
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kombination und die turbulenten Skalen dar. Zur besseren Orientierung sind

zusätzlich Relationen für n1 = 0.25 (blau), 0.5 (rot) und 1 (schwarz) eingetra-

gen. Es sind keine systematischen Unterschiede zwischen den drei Konzepten

der Einmischgeschwindigkeit zu erkennen.

In Abb. 54 a und c ist ersichtlich, dass im Fall der statistischen Randzone

für die turbulenten Skalen eine geringere Streuung der einzelnen Werte vor-

liegt und auch der funktionale Zusammenhang im Vergleich zur Verwendung

der klassischen Skalen wieder deutlicher hervortritt. Qualitativ ergibt sich zwi-

schen der statistischen Randzone und Ri unter Verwendung der klassischen

Skalen ein Exponent n1 kleiner als 0.5, während für die Übergangszonen, un-

ter Vernachlässigung von Grenzschichten mit einem Oberrand der Kategorie 3

(vgl. Abschnitt 5.1), ein Exponent n1 größer als 0.5 angenommen werden kann.

Eine lineare Regression an einen funktionalen Zusammenhang der Form

log
(

Δh
L

)
= n1 log(R̃i)+ const. [93]

wurde verwendet, um den Exponenten n1 durch lineare Regression zu ermit-

teln. Dabei ist kein endlicher Grenzwert der normierten Breite der Randzone

für hohe Stabilität, d.h. große R̃i berücksichtigt, was tendenziell zu einer ge-

ringeren Potenz als unter Berücksichtigung eines endlichen Grenzwertes führt

(vgl. Abschnitt 6.4). Es ergeben sich Werte von n1 =−0.12±0.11 für die statis-

tische Randzone bzw. n1 =−0.76±0.59 für die Übergangszone. In allen Fällen

ist der Exponent kleiner als 1, womit die Ansätze von Boers (1989), Gryning

und Batchvarova (1994) und Fedorovich et al. (2004), die im Zusammenhang

mit Ri gefunden wurden (vgl. Tab. 12), bestätigt werden können. Werden die

turbulenten Skalen zur Normierung verwendet, kann qualitativ ein Exponent

von 0.5 für beide Konzepte angesetzt werden. Die lineare Regression liefert

n1 =−0.33±0.06 bzw. n1 =−0.32±0.08.

Für eine bessere Vergleichbarkeit erfolgt eine Korrelationsanalyse unter Ver-

wendung eines einheitlichen Wertes von n1 = 0.5. Es ergibt sich eine Stei-

gerung des Korrelationskoeffizienten für die statistische Randzone im Zusam-

menhang mit der geglätteten Aerosolschichthöhe von 0.46 auf 0.85(3) beim

3ungeglättete Aerosolschichthöhe: 0.42 auf 0.78; Turbulenzhöhe: 0.33 auf 0.85
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Abb. 54.: Zusammenhang zwischen R̃i = g γ
θ

L2

V 2 und der normierten Breite der statisti-
schen Randzone (links) bzw. der Übergangszone (rechts) bei Verwendung
der klassischen Skalen (oben) und der turbulenten Skalen (unten). Die um-
randeten Gebiete sind die beiden Tage mit einem Grenzschichtoberrand der
Kategorie 3. Die Farben grenzen die Konzepte der Grenzschichthöhe ab:
hellblau basierend auf ungeglätteter Aerosolschichthöhe, dunkelblau auf ge-
glätteter Aerosolschichthöhe und hellrot basierend auf Turbulenzhöhe. Es
sind nur die statistisch unabhängigen Werte der drei Messkampagnen CSIP,
COPS und CoBoLd dargestellt. Durchgezogene Linien geben eine Relation
mit n1 = 0.25 (blau), n1 = 0.5 (rot) und n1 = 1 (schwarz) wieder.
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Übergang von den klassischen Skalen (h, w∗) auf die turbulenten Skalen (l,

σw,max) (Abb. 54 a und c). Für die Übergangszone ergibt sich hingegen keine

bedeutsame Veränderung des Korrelationskoeffizienten (Abb. 54 b und d).

Eine Anpassung des Zusammenhangs aR̃i−0.5
+ b zeigt die Größenordnung

der Parameter:

h2 −h0

h
= (0.29±0.26)R̃i−0.5

+(0.21±0.05)
h2 −h0

l
= (1.60±0.50)R̃i−0.5

+(0.58±0.43).

Beide Regressionen bestätigen das Ergebnis von Deardorff et al. (1980) und

Boers und Eloranta (1986) über das Vorhandsein eines positiven Grenzwertes

limR̃i→∞
Δh
L . Auch die Größenordnung von Δh/h → 0.2 kann reproduziert wer-

den.

6.3.3. Einmischgeschwindigkeit

Analog zur Breite der Randzone können auch Parametrisierungen im Zusam-

menhang mit der Einmischgeschwindigkeit betrachtet werden. Die Ergebnis-

se unter Verwendung des Stabilitätsparameters S sind in Abb. 55 dargestellt.

Sowohl für die klassischen Skalen als auch für die turbulenten Skalen ist für

alle drei Einmischgeschwindigkeitskonzepte eine große Streuung erkennbar.

Für das Konzept der ungeglätteten Aerosolschichthöhe und auch für das der

Turbulenzhöhen zeigen sich für beide Skalenkombinationen Korrelationskoef-

fizienten, die betragsmäßig unter 0.3 liegen. Es existiert somit kein linearer

Zusammenhang zwischen der normierten Einmischgeschwindigkeit und S−0.5.

Wird we basierend auf den geglätteten Aerosolschichthöhen bestimmt, kann

eine leichte Verbesserung des Korrelationskoeffizienten zwischen we
V und S−0.5

von 0.36 auf 0.52 beim Übergang von (h, w∗) auf (l, σw,max) ermittelt werden.

Diese geringfügige Erhöhung ist jedoch auf Grund der geringen Anzahl von

Wertepaaren nicht signifikant. Ein Wert von 0.52 liegt bei der gegebenen An-

zahl an statistisch unabhängigen Datenpunkten an der Grenze, für die gilt,

dass die beiden betrachteten Merkmale überhaupt in einer reproduzierbaren

Relation zueinander stehen. Für einen linearen Zusammenhang zwischen we
w∗
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Abb. 55.: Zusammenhang zwischen S = γL
θ und der normierten Einmischgeschwindig-

keit unter Verwendung der klassischen Skalen (links) und der turbulenten
Skalen (rechts). Die Farben grenzen die Konzepte der Grenzschichthöhe
ab: hellblau basierend auf ungeglätteter Aerosolschichthöhe, dunkelblau auf
geglätteter Aerosolschichthöhe und hellrot basierend auf Turbulenzhöhe. Es
sind nur statistisch unabhängigen Werte dargestellt.

und S−0.5 ist die Korrelation zu gering. Für die Verwendung der turbulenten

Skalen gilt

we

σw,max
= (8.5±5.6)10−4S−0.5 +(1.9±1.7)10−2.

Der Parameter S ist im Zusammenhang mit dem vorliegenden Datensatz nicht

zur Parametrisierung der Einmischgeschwindigkeit geeignet.

In Anlehnung an die bestehenden Parametrisierungen der Einmischgeschwin-

digkeit mit der Richardsonzahl (vgl. Abschnitt 6.2.2) ist für den Stabilitätspara-

meter R̃i ebenfalls ein Ansatz

we

V
∝ R̃i−n2 [94]

möglich. Der Exponent n2 kann sich dabei vom Exponenten n1, der im Zusam-

menhang mit der Breite der Randzone definiert wurde (Gl. 92), unterscheiden.

Abb. 56 stellt die Relationen unter Verwendung der klassischen Skalen (h, w∗)
sowie der turbulenten Skalen (l, σw,max) dar. Die drei Konzepte der Einmisch-

geschwindigkeit unterscheiden sich dabei qualitativ nicht. Es wird auch hier,

wie im Fall der normierten Breite der Randzone, eine Reduktion der Streu-

ung verbunden mit einer Verbesserung der Erkennbarkeit eines funktionales

161



6. Parametrisierung des Einmischprozesses

Abb. 56.: Zusammenhang zwischen R̃i = g γ
θ

L2

V 2 und der Einmischgeschwindigkeit un-
ter Verwendung der klassischen Skalen (links) und der turbulenten Skalen
(rechts). Hellblau basierend auf ungeglätteter Aerosolschichthöhe, dunkel-
blau auf geglätteter Aerosolschichthöhe und hellrot basierend auf Turbulenz-
höhe. Es werden nur statistisch unabhängige Werte der drei Messkampa-
gnen CSIP, COPS und CoBoLd dargestellt. Durchgezogene Linien geben
eine Relation mit n1 = 0.25 (rot), n1 = 0.5 (blau) und n1 = 1 (schwarz) wieder.

Zusammenhangs deutlich. Es kann für die Einmischgeschwindigkeit qualitativ

ein Exponent n2 von kleiner als 1 abgeschätzt werden, was den Ergebnissen

früherer Studien, die Exponenten von n2 = 1 oder 1.5 im Zusammenhang mit

der konvektiven Richardsonzahl ermittelt haben, widerspricht. Eine Regression

an einen Zusammenhang

log
(we

V

)
= n2 log(R̃i)+ const. [95]

liefert Koeffizienten von n2 = 0.07 für die klassische Skalenkombination und

0.15 für die turbulenten Skalen im Zusammenhang mit einer Einmischgeschwin-

digkeit basierend auf den geglätteten Aerosolschichthöhen, wobei subjektiv

auch ein Exponent von 0.25 bis 0.5 den Verlauf qualitativ gut beschreibt (Abb.

56). Wie im Fall des Stabilitätsparameters S kann auch für R̃i−0.5 nur für das

Konzept der geglätteten Aerosolschichthöhe ein Korrelationskoeffizient größer

als betragsmäßig 0.3 ermittelt werden. Die Möglichkeit einer leichten Erhöhung

der Korrelation von 0.20 auf 0.46 beim Übergang von (h, w∗) auf (l, σw,max)

bestätigt die turbulenten Skalen als die bessere Wahl zur Bildung der dimen-

sionslosen Gruppen (Abb. 56 a auf b). Die Größenordnung der gefundenen

Korrelationskoeffizienten spricht für keinen deutlichen Zusammenhang.
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Unter der Annahme n2 = 0.5 kann eine Relation

we

σw,max
= (21.0±16.1)10−3R̃i−0.5

+(26.0±15.0)10−3

an die Daten angepasst werden.

Zusammenfassend erweist sich der Stabilitätsparameter R̃i als die bessere

Wahl zwischen den beiden betrachteten dimensionslosen Parametern S und

R̃i. Sowohl mit Messdaten früherer Studien, als auch für die aktuellen Werte-

paare, ergeben sich besser die Verteilung erklärende funktionale Zusammen-

hänge. Für beide Parameter, Breite der Randzone als auch Einmischgeschwin-

digkeit, kommt es zu einer Erhöhung der Korrelation durch den Übergang von

den klassischen Skalen (h, w∗) auf die turbulenten Skalen (l, σw,max). Teilweise

wird ein funktionaler Zusammenhang für die verhältnismäßig wenigen statis-

tisch unabhängigen Punkte erst durch die neue Skalierung erkennbar.

6.4. Einfache Relationen zwischen der Breite der Randzone und der

Einmischgeschwindigkeit

Ausgehend von den Verbindungen der Breite der Randzone sowie der Ein-

mischgeschwindigkeit zu den Bedingungen im Medium, repräsentiert durch

Stabilitätsparameter wie die Richardsonzahl oder auch daran angelehnte Pa-

rameter wie S und R̃i, kann eine Relation zwischen Δh und we abgeleitet wer-

den. Unter Verwendung von Gleichung 92 und 94 ergibt sich:

Δh
L

∝
(we

V

) n1
n2 =

(we

V

)α
. [96]

Unter der Annahme, dass beide Größen mit gleicher Potenz vom verwende-

ten Stabilitätsparameter abhängen (n1 = n2, α = 1), besteht somit ein linearer

Zusammenhang zwischen der normierten Breite der Randzone und der nor-

mierten Einmischgeschwindigkeit. Im ersten Teil von Tab. 14 werden empirisch

gefundene Parameter für eine solche Relation aufgelistet.

Möglich ist jedoch auch ein abweichendes Verhalten der beiden Parameter n1

und n2. Eine Betrachtung von Tab. 12 ergibt häufig einen Wert für n1 unter eins,

während für die Einmischgeschwindigkeit viele Autoren einen Wert von n2 über

eins angeben (vgl. Tab. 13). Damit ergibt sich ein Exponent α von kleiner als

163



6. Parametrisierung des Einmischprozesses

Tab. 14.: Relationen zwischen Einmischgeschwindigkeit we und der Breite der Rand-
zone Δh

Veröffentlichung Studientyp gefundene Relation
Deardorff et al.
(1980)

Laborexperiment konvektiv erzeug-
te Turbulenz

Δh
h = 0.21+5.24 we

w∗

Boers und Elo-
ranta (1986)

Daten von Deardorff et al. (1980) Δh
h = 0.19+5.35 1

w∗
(dh

dt −wL
)

Boers und Elo-
ranta (1986)

Messdaten Lidar Δh
h = 0.09+5.5 1

w∗
(dh

dt

)
Boers und Elo-
ranta (1986)

Messdaten Lidar Δh
h = 0.005+5.75 1

w∗
(dh

dt −wL
)

Deardorff et al.
(1980)

Laborexperiment konvektiv erzeug-
te Turbulenz, alternativer Fit

Δh
h = 1.23

(
we
w∗

)2/3
+0.21

Melfi et al. (1985) Daten von Deardorff et al. (1980) Δh
h ∼ 3

(
we
w∗

)0.5

Beyrich und Gry-
ning (1998)

Messdaten Sodar Δh
h ∝

(
we
w∗

)0.24

Deardorff (1983) Reanalyse Deardorff et al. (1980) Δh
h ∝

(
we
w∗

)0.3

eins. Empirisch ermittelte Werte für von eins abweichende Exponenten sind

im zweiten Teil von Tab. 14 wiedergegeben. Durchgängig wurde keine Relati-

on ermittelt, in der die Breite der Randzone stärker auf Ri reagiert hätte als die

Einmischgeschwindigkeit. Ausgehend von den empirisch gefundenen Relatio-

nen früherer Studien zu Relationen zwischen der normierten Breite der Rand-

zone Δh
L beziehungsweise der normierten Einmischgeschwindigkeit we

V und der

Richardsonzahl, ergibt sich eine mögliche Potenz α ∈ [0.17, 1]. Nelson et al.

(1989) kommen in ihrer Arbeit zum Ergebnis, dass dieser Bereich im Verlaufe

des Tages auch effektiv durchlaufen wird. Die Ergebnisse dieser Arbeit aus

Kapitel 5 deuten darauf hin, dass die Potenz möglicherweise abhängig vom

vorherrschenden Einmischprozess ist. Die Analysen in Abschnitt 6.3 weisen

tendenziell auf einen linearen Zusammenhang zwischen der normierten Brei-

te der Randzone und der normierten Einmischgeschwindigkeit hin.

Im Gegensatz zu den Betrachtungen in den beiden vorhergehenden Kapiteln

kann für die Überprüfung eines Zusammenhangs zwischen Δh
L und we

V nun der

gesamte Zeitraum von 8 bis 18 UTC verwendet werden, da die Einschränkung

durch die wenigen jedoch für die Betrachtungen der Stabilitätsparametern not-

wendigen Radiosondenaufstiege entfällt. Um bestehende Parametrisierungen
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6.4. Relationen zwischen Breite der Randzone und Einmischgeschwindigkeit

zu überprüfen und Kombinationen aufzudecken, die zu höheren Korrelationen

zwischen Δh
L und we

V führen und sich somit besser als Skalen zur Beschreibung

des Einmischprozesses eignen, wurden verschiedene Skalenkombinationen

getestet. Aufgrund seiner großen Schwankungen wurde das Konzept der un-

geglätteten Aerosolschichthöhe zur Abschätzung der Einmischgeschwindig-

keit vernachlässigt und nur die beiden Konzepte basierend auf geglätteten

Größen verwendet. Diese eigenen sich besser, um grundsätzliche Zusammen-

hänge zu identifizieren. Durch die zusätzliche Unterscheidung zwischen der

statistischen Randzone und der Übergangszone ergeben sich somit jeweils

vier Wertepaare für jede betrachtete Kombination der Skalen.

Die Einzelbetrachtungen der Breite der Randzone und der Einmischgeschwin-

digkeit haben klar gezeigt, dass beide von den Bedingungen im Medium ab-

hängen. Es kommt zu einer Verbreiterung der Randzone bzw. zu einem An-

wachsen der Einmischgeschwindigkeit bei geringerer Stabilität des Übergangs,

bzw. der freien Atmosphäre. In einem ersten Schritt soll ohne die zusätzliche

Verwendung von Skalen überprüft werden, ob sich auch ein klarer Zusammen-

hang zwischen den beiden Größen selbst ergibt. Dafür werden die hier als Ein-

heitsskalen bezeichnete Längenskala Le = 1 m und die Geschwindigkeitsskala

Ve = 1 m s−1 definiert. Die Relation zwischen den so normierten Größen un-

ter Verwendung der Aerosolschichthöhe ist in Abb. 57, Teilabbildung a) und b)

dargestellt.

Im Bereich der statistischen Randzone fügen sich die Werte über dem Berg-

messort aus der COPS Kampagne (rote Quadrate in Abb. 57, a) gut in den

gesamten Datensatz ein, für die Übergangszone werden bei den COPS Da-

ten höhere Werte für Δh bei gleicher Einmischgeschwindigkeit erreicht (rote

Quadrate in Abb. 57, b). Es können Korrelationskoeffizienten von 0.60 bzw.

0.09 für einen Zusammenhang zwischen der statistische Randzone bzw. der

Übergangszone und der Einmischgeschwindigkeit ermittelt werden. Unter Ver-

nachlässigung der COPS Werte steigen die Korrelationskoeffizienten auf 0.64

und 0.19. Ein Zusammenhang ist damit für die statistischen Randzonen nach-

gewiesen, im Fall der Übergangszonen sind beide Werte statistisch nicht si-

gnifikant für einen linearen Zusammenhang.
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6. Parametrisierung des Einmischprozesses

Abb. 57.: Zusammenhang zwischen der normierten Breite der Randzone und der nor-
mierten Einmischgeschwindigkeit. Die Normierung erfolgte mit den Einheits-
skalen (oben), den klassischen Skalen (mitte) bzw. den turbulenten Skalen
(unten). Links ist jeweils das Konzept der statistischen Randzone, rechts das
der Übergangszone dargestellt. Die Abschätzung der Einmischgeschwindig-
keit erfolgte für die vier oberen Abbildungen über die geglätteten Aerosol-
schichthöhen, für die beiden unteren mit dem der geglätteten Turbulenzhö-
hen. Zusätzlich sind die Zusammenhänge Δh

L =
(we

V

)α
+ β mit α = 1 als

gestrichelte Linie und 0.5 als durchgängig Linie eingezeichnet. Die Farben
und Symbole geben die drei Messkampagnen wieder: CSIP blaue Punkte,
COPS rote Quadrate, CoBoLd grüne Sterne.
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6.4. Relationen zwischen Breite der Randzone und Einmischgeschwindigkeit

Ein funktionaler Zusammenhang zwischen der normierten Breite der Randzo-

ne und der normierten Einmischgeschwindigkeit kann mit oder ohne endlichen

Grenzwert für Δh bei we → 0 angepasst werden. Dabei zeigt sich, dass falls

kein endlicher Grenzwert angesetzt wird, ein Zusammenhang mit der Potenz

α = 0.5

h2 −h0

1 m
= a

( we

1 m s−1

)0.5

eine höhere Güte (vgl. Anhang A) der Anpassung (0.27) im Vergleich zu einer

Potenz von 1 (-0.04) aufweist. Der Parameter a wurde dabei zu a= 1300 ± 125

(für α = 0.5, bzw. 5600±600 für α = 1) bestimmt. Wird unter der Vorausset-

zung des Nichtvorhandenseins eines Grenzwertes für die Breite der Randzone

bei we → 0 frei eine Potenz ermittelt, so ergibt sich für das statistische Konzept

der Randzone ein Wert von 0.49 ± 0.19. Im Gegensatz dazu führt ein endli-

cher Grenzwert zu einer höheren Güte (Steigerung von 0.33 auf 0.43) falls ein

linearer Zusammenhang

h2 −h0

1 m
= a

( we

1 m s−1

)1
+b

angepasst wird. Abb. 58 verdeutlicht diesen Effekt. Die Anpassparameter wur-

den dabei mit a= 3000 ± 900 und b= 140 ± 40 (für α = 1 bzw. a= 900 ± 350

und b = 90 ± 70 für α = 0.5) bestimmt.

Werden die klassischen Skalen für die Normierung verwendet, weisen die

Punkte eine größere Streuung auf (Abb. 57, Teilabbildung c und d). Die COPS

Daten über dem Bergstandort zeigen insbesondere für die Übergangszonen

ein von den Messungen im flachen Terrain deutlich abweichendes Verhalten

(rote Quadrate in Abb. 57, d), was auf die geringere Höhe der Grenzschichthö-

he über Grund zurückgeführt werden kann. In Abb. 59 werden die gefundenen

Relationen für die statistische Randzone, unter Vernachlässigung der COPS

Werte, nochmals im Zusammenhang zu den Ergebnissen von Deardorff et al.

(1980) und Boers und Eloranta (1986) dargestellt. Die Wertepaare
(

h2−h0
h , we

w∗

)
fügen sich im Vergleich zu den mit den Einheitsgrößen normierten (Abb. 58)

besser in die Struktur früherer Studien ein. Die Korrelationskoeffizienten zwi-

schen der Breite der Randzone und der Einmischgeschwindigkeit wurden zu
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6. Parametrisierung des Einmischprozesses

Abb. 58.: Anpassung eines funktionalen Zusammenhangs zwischen der Breite der
Randzone und der Einmischgeschwindigkeit. Links erfolgte die Anpassung
an einen Zusammenhang ohne einen endlichen Wert für die Randzone bei
we → 0, rechts mit einem solchen Grenzwert. In beiden Fällen ist in schwarz
der Zusammenhang für eine Potenz von 0.5, in rot von 1 dargestellt. Zu-
sätzlich sind Werte aus Boers und Eloranta (1986) in Form von Kreuzen
eingezeichnet.

0.47 bzw. -0.08 (statistische Randzone bzw. Übergangszone) bestimmt. Wer-

den die COPS Werte vernachlässigt ergeben sich Werte von 0.61 für die sta-

tistische Randzone und 0.37 für die Übergangszone. Letzterer Wert spricht

bei der vorliegenden Anzahl an statistisch unabhängigen Messpunkten für ei-

ne statistische Unabhängigkeit der beiden betrachteten Merkmale. Es kann

somit kein linearer Zusammenhang zwischen der normierten Übergangszone

und der normierten Einmischgeschwindigkeit daraus abgeleitet werden.

Auch hier wird deutlich, dass der bessere funktionale Zusammenhang von der

Verwendung eines endlichen Grenzwertes der Breite der Randzone abhängt.

Mit dem Ansatz, dass analog zur Einmischgeschwindigkeit auch die Breite der

Randzone gegen Null läuft, ergibt sich qualitativ eine höhere Güte der Anpas-

sung mit einer Potenz von 0.5 (0.32) im Vergleich zu einer Potenz von 1 (-0.25).

Es ergeben sich folgende Koeffizienten:

h2 −h0

h
= (1.6±0.2)

(
we

w∗

)0.5

.

h2 −h0

h
= (8.9±1.2)

(
we

w∗

)1

.
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6.4. Relationen zwischen Breite der Randzone und Einmischgeschwindigkeit

Abb. 59.: Anpassung eines funktionalen Zusammenhangs zwischen der Breite der
Randzone und der Einmischgeschwindigkeit unter Vernachlässigung der
Messwerte aus der COPS Kampagne. Links erfolgte die Anpassung an
einen Zusammenhang ohne einen endlichen Wert für die Randzone bei
we → 0, rechts mit einem solchen Grenzwert. In beiden Fällen ist in rot der
Zusammenhang für eine Potenz von 1, in schwarz von 0.5 dargestellt. Zu-
sätzlich sind Werte aus Boers und Eloranta (1986) in Form von Kreuzen so-
wie die aus Deardorff et al. (1980) als kleine schwarze Punkte eingezeichnet.

Ein freier Fit führt auf eine Potenz von 0.43 ± 0.23. Damit können die neueren

Ergebnisse von Deardorff (1983) und Melfi et al. (1985) bestätigt werden, die

eine Potenz in dieser Größenordnung angeben. Wird ein endlicher Grenzwert

angenommen, passt sich ein linearer Zusammenhang besser an die Daten an

(Güte der Anpassung 0.47 statt 0.42 bei Potenz 0.5). Die angepassten Funk-

tionen sind hier

h2 −h0

h
= (1.1±0.4)

(
we

w∗

)0.5

+(0.09±0.07)

h2 −h0

h
= (4.3±1.5)

(
we

w∗

)1

+(0.14±0.06).

Ein Vergleich der Parameter mit den Werten in Tab. 14 zeigt eine gute Über-

einstimmung mit den Ergebnissen früherer Studien.

Ein Übergang auf die turbulenten Skalen (l, σw,max) bewirkt für einen Zusam-

menhang zwischen der Breite der Randzone und der Einmischgeschwindig-

keit keine durchgängige Verbesserung der Korrelation (Abb. 57, e und f). Die

COPS Werte zeigen kein abweichendes Verhalten mehr, insgesamt ergibt sich

jedoch eine große Streuung.
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6. Parametrisierung des Einmischprozesses

Tab. 15.: Übersicht Korrelationskoeffizienten für einen linearen Zusammenhang zwi-
schen der Breite der Randzone und der Einmischgeschwindigkeit. Es stehen
jeweils ca. 30 bis 40 statistisch unabhängige Werte zur Verfügung. Die je-
weils zwei angegebenen Wertepaare stellen das Konzept der statistischen
Randzone (jeweils links) und der Übergangszone (rechts), sowie die Aero-
solschichthöhe (oben) und die Turbulenzhöhe (unten) dar.

h l LMO 1
1 0.64 0.19

0.10 0.39
σw,max 0.59 0.37 0.46 0.31 0.16 0.07

0.19 0.42 0.14 0.55 -0.03 0.14
w∗ 0.61 0.37 0.43 0.26 0.29 0.16

0.22 0.48 0.11 0.60 0.07 0.23

Tab. 15 gibt eine Übersicht über alle bestimmten Korrelationskoeffizienten, je-

weils ohne die Verwendung der COPS Werte. Abgesehen von der Normie-

rung mit den Einheitsskalen werden die höchsten Korrelationskoeffizienten bei

zwei sehr unterschiedlichen Kombinationen erreicht: Einerseits unter Verwen-

dung der Aerosolschichthöhe und dem Konzept der statistischen Randzone

(Tab. 15, hellblau), andererseits unter Verwendung der Übergangszone nor-

miert mit der integralen Längenskala und dem Konzept der Turbulenzhöhen

für die Einmischgeschwindigkeit (Tab. 15, hellrot). Auffällig ist, dass die sta-

tistische Randzone durchgängig Korrelationskoeffizienten kleiner als betrags-

mäßig 0.22 im Zusammenhang mit der aus der Turbulenzhöhe abgeleiteten

Einmischgeschwindigkeit zeigt (Tab. 15, gelb). Diese Kombination erscheint

daher nicht sinnvoll. Korrelationen mit der Obukhov Länge sind durchgängig

schlechter im Vergleich zu denen der beiden anderen Längenskalen. Zwi-

schen den beiden Geschwindigkeitsskalen ergeben sich keine signifikanten

Unterschiede. Im Gegensatz zu den Ergebnissen in Abschnitt 6.3, ist hier kei-

ne durchgängige Verbesserung der Korrelation durch den Übergang von den

klassischen Skalen auf die turbulenten Skalen nachweisbar. Die klassische

Skalenkombination in Verbindung mit den Konzepten der Aerosolschichthöhe

und einer statistischen Randzone scheint die geeignetste Wahl darzustellen,

um einen direkten Zusammenhang zwischen der Breite der Randzone und der

Einmischgeschwindigkeit zu beschreiben. Eine Betrachtung neuer Konzepte

zeigt keine deutliche Verbesserung.
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6.5. Relation zwischen der Breite der Randzone und der

Einmischgeschwindigkeit mit Berücksichtigung der Stabilität

Ein erweiterter Ansatz für eine Relation zwischen der Breite der Randzone und

der Einmischgeschwindigkeit wird in Gryning und Batchvarova (1994) aufbau-

end auf der Reanalyse der Daten von Deardorff et al. (1980) und Boers und

Eloranta (1986) hergeleitet: Die Einmischgeschwindigkeit wird als Geschwin-

digkeitskala für die Richardsonzahl Ri verwendet:

Riwe = g
Δθ
θ

h
w2

e
. [97]

Diese neu definierte Richardsonzahl Riwe wird anschließend analog Gleichung

85 genutzt, um das Verhältnis zwischen der Breite der Randzone und der Ein-

mischgeschwindigkeit zu beschreiben:

Δh
L

= aweRi−bwe
we + cwe [98]

wobei Gryning und Batchvarova (1994), unter Verwendung der Grenzschicht-

höhe als Längenskala, die Parameter awe = 3.3, bwe = 1/3 und cwe = 0.2 er-

mittelten. Beyrich und Gryning (1998) konnten die vorgeschlagene Relation

bestätigen.

Abb. 60 stellt den Zusammenhang zwischen Δh
h und Riwe unter Verwendung

des Konzepts der statistischen Randzone und der geglätteten Aerosolschicht-

höhe dar. Die Datenbearbeitung erfolgte analog Abschnitt 6.2.1. Zu Vergleichs-

zwecken sind wieder zusätzlich die Ergebnisse aus Deardorff et al. (1980) und

Boers und Eloranta (1986) eingetragen. Es wird deutlich, dass die Werte einen

eindeutigen Trend von höheren Randzonenbreiten bei geringeren Riwe wider-

spiegeln. Auch streuen die Literaturwerte weniger stark als bei der Verwen-

dung der konvektiven Richardsonzahl Ri∗ (vgl. Abb. 50).

Nach den Betrachtungen in Abschnitt 6.3 kann auch hier eine Modifikation

des Parameters Riwe durch eine Verwendung des Temperaturgradienten in der

freien Atmosphäre γ anstatt des Temperatursprungs Δθ sinnvoll sein. Abb. 61

zeigt die Auswirkung dieses neuen Parameters

R̃iwe = g
γ
θ

L2

w2
e

[99]
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6. Parametrisierung des Einmischprozesses

Abb. 60.: Zusammenhang zwischen der Breite der Randzone und einer auf der Ein-
mischgeschwindigkeit basierenden Richardsonzahl Riwe. Die Ergebnisse
dieser Arbeit wurden als große rote Punkte dargestellt. Die Ergebnisse aus
Deardorff et al. (1980) als kleine schwarze Punkte, die aus Boers und Elo-
ranta (1986) als schwarze Kreuze. Die von Gryning und Batchvarova (1994)
ermittelte Relation ist als blaue Linie eingetragen.
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Abb. 61.: Zusammenhang zwischen der Breite der Randzone und einem auf der Ein-
mischgeschwindigkeit basierenden Stabilitätsparameter R̃iwe. Die Ergebnis-
se dieser Arbeit wurden als große blau Punkte dargestellt. Die Ergebnisse
aus Deardorff et al. (1980) als kleine schwarze Punkte, die aus Boers und
Eloranta (1986) als schwarze Kreuze. Die gestrichelte Linie gibt eine Anpas-
sung an die Literaturwerte wieder.

unter Verwendung der Längenskala L = h. Die Datenbearbeitung erfolgte ana-

log Abschnitt 6.3. Es zeigt sich eine geringere Streuung der Werte dieser Stu-

die im Vergleich zur Verwendung von Riwe. Ein Zusammenhang zwischen Δh
h

und R̃iwe wird im Zusammenspiel mit den Ergebnissen aus Deardorff et al.

(1980) und Boers und Eloranta (1986) sehr deutlich.

Analog zum Vorgehen in Abschnitt 6.3 wurde auch hier der Einfluss eines

Wechsels der Längenskala von der Grenzschichthöhe h auf die integrale Län-

genskala l untersucht. Abb. 62 zeigt den Effekt, wieder im Zusammenhang mit

dem Konzept der statistischen Randzone und unter Verwendung der geglät-

teten Aerosolschichthöhen bzw. der Turbulenzhöhen. Es wird deutlich, dass

die Punkte für L = l weniger stark streuen als für L = h. Ein funktionaler Zu-

sammenhang tritt selbst bei den wenigen zur Verfügung stehenden Punkten

hervor. Unter Verwendung der Parametrisierung von Gryning und Batchvarova
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Abb. 62.: Zusammenhang zwischen der Breite der statistischen Randzone und R̃iwe.
Links für die Verwendung der Grenzschichthöhe L = h als Längenskala,
rechts für die der integralen Längenskala L = l. Die gestrichelte Linie gibt zu-
sätzlich einen angepassten funktionalen Zusammenhang Δh

L ∝ R̃i−1/3
we wieder,

die durchgezogene Linie den mit der im Sinne der Minimierung der kleins-
ten Fehlerquadrate optimalen Potenz bwe unter der Voraussetzung cwe = 0.
Die hellen roten Punkte geben den Zusammenhang unter Verwendung des
Konzepts der Turbulenzhöhe, die blauen für das Konzept der Aerosolschicht-
höhe an.

(1994) kann eine Steigerung des Korrelationskoeffizienten zwischen h2−h0
L und

R̃i−1/3
we von 0.41 auf 0.77(4) erzielt werden, indem die integrale Längenskala an-

statt der Grenzschichthöhe zur Normierung verwendet wird. Es ergibt sich ein

funktionaler Zusammenhang von

h2 −h0

h
= (2.34±2.63)R̃i−1/3

we +(0.20±0.07)

bzw.

h2 −h0

l
= (14.60±4.25)R̃i−1/3

we +(0.40±0.48).

Der Vorteil der Relation 98 bzw. modifizierten Varianten davon, liegt in der ex-

pliziten Berücksichtigung der Stabilität im Zusammenhang zwischen der Breite

der Randzone und der Einmischgeschwindigkeit. Aus diesem Grund hat diese

4Werden die Turbulenzhöhen verwendet ergibt sich eine Steigerung von 0.35 auf 0.74; für

die Übergangszone liegt der Korrelationskoeffizient für beide Grenzschichthöhenkonzepte

und beide Skalenkombinationen unter betragsmäßig 0.40.
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Beziehung das höchste Potential, einen Prozess, der stark von der Stabilität

abhängig ist (vgl. Abschnitt 5.1), gut zu parametrisieren. Andererseits werden

nun immer zwei der drei untersuchten Größen [Δh,we,Δθ ] bzw. [Δh,we,γ] not-

wendig, um die dritte zu beschreiben. Dies trifft nicht auf die Relationen 85, 87

und 96 zu.

Im Verlauf dieses Kapitels nahm die Komplexität der funktionalen Zusammen-

hänge zu und erreichte schließlich in diesem Abschnitt, mit der Vereinigung al-

ler drei Kenngrößen des Einmischprozesses sein Maximum. Gleichzeitig wur-

den auch die Zusammenhänge deutlicher. Dies spiegelt die Problematik des

Einmischprozesses wieder: es ist die Kenntnis vieler Größen notwendig, um

funktionale Zusammenhänge ausreichend gut zu beschreiben.
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7. Zusammenfassende Diskussion und Ausblick

Zu Beginn dieser Arbeit wurden drei Fragen formuliert:

1. Welche Einzelprozesse, die Einmischen bewirken, können am Oberrand

der atmosphärischen Grenzschicht beobachtet werden? Stehen diese

Einzelprozesse in einem Zusammenhang zur Stabilität der Schichtung

in der freien Atmosphäre?

2. Für Parametrisierungen des Einmischprozesses in der atmosphärischen

Grenzschicht ohne Scherung werden vorrangig die Grenzschichthöhe und

die konvektive Geschwindigkeit, die eine Funktion des turbulenten Wär-

meflusses am Boden darstellt, verwendet. Grundlage für diese Parame-

trisierungen sind Annahmen von Relationen zwischen den vorherrschen-

den Längenskalen und Geschwindigkeitsskalen. Sind diese Relationen

konsistent mit den Ergebnissen neuer hochaufgelöster Messungen?

3. Im Bereich der Fluiddynamik werden mit der integrale Längenskala und

der Varianz der Geschwindigkeit zwei Skalen, die die Turbulenz direkter

beschreiben, verwendet. Kann eine Verbesserung der Parametrisierung

des Einmischprozesses in der atmosphärischen Grenzschicht durch die

Verwendung dieser “turbulenten” Skalen erzielt werden?

Zur Beantwortung dieser Fragestellungen wurde ein für das Studium von Ein-

mischvorgängen neues Fernerkundungsinstrument, ein Doppler Lidar, einge-

setzt. In dieser Arbeit wurde gezeigt, dass die Möglichkeiten dieses Instru-

ments, das einerseits eine Prozessvisualisierung ermöglicht und gleichzeitig

auch eine Charakterisierung der Turbulenz zulässt, sowohl in inhomogenen

Gelände ohne hohe Vegetation (CSIP, 2005) und mit teilweise hoher Vegetati-

on (CoBoLd, 2008), als auch in orographisch strukturiertem Gelände (COPS,

2007) umsetzbar sind.
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7. Zusammenfassende Diskussion und Ausblick

Die beiden zentralen Kenngrößen des Einmischprozesses, die Breite der Rand-

zone zwischen turbulenter Mischungsschicht und freier Atmosphäre und die

Einmischgeschwindigkeit, die das Anwachsen der Grenzschicht wiedergibt,

wurden aus den Messdaten abgeleitet. Grundlage dafür war die bestimmte

Grenzschichthöhe, welche einerseits mit einer Technik basierend auf dem Ae-

rosolrückstreuverhältnis und andererseits unter Verwendung des Profils der

Varianz der Vertikalwindgeschwindigkeit ermittelt wurde. Erstere zeichnet sich

durch eine sehr hohe zeitliche Auflösung aus, die es ermöglicht, kleinskalige

Variationen der Grenzschichthöhe auch quantitativ zu erfassen. Das zweite

Konzept hingegen ist direkt mit der Turbulenz verbunden. Es wird deutlich,

dass sich die Höhe der Aerosolschicht und die Turbulenzhöhe zeitweise unter-

scheiden und als zwei getrennte Konzepte der Grenzschichthöhe interpretiert

werden können.

Für die atmosphärische Randzone wurden ebenfalls zwei Konzepte angewen-

det: eine statistische Definition aufbauend auf den Schwankungen der Grenz-

schichthöhe sowie die Definition einer Übergangszone, in dieser Arbeit der

Übergang des Aerosolrückstreuverhältnisses vom Wert innerhalb der

Mischungsschicht auf den Wert der freien Atmosphäre. Die beiden Konzepte

der Randzone zeigen teilweise stark unterschiedliche Tagesgänge und wurden

deshalb getrennt voneinander betrachtet. Die Einmischgeschwindigkeit wurde

über die Änderung der Aerosolschichthöhe bzw. der Turbulenzhöhe definiert.

Ein zusätzlicher Offset von 1 cm s−1 berücksichtigt das typische großskalige

Absinken in Hochdruckgebieten.

Zur Beantwortung der ersten zentralen Frage dienten qualitative Studien, die

mit Hilfe einer geeigneten Darstellung des Aerosolrückstreusignals und der

vertikalen Windgeschwindigkeit am Oberrand der atmosphärischen

Grenzschicht durchgeführt wurden. Einzelprozesse, die ein Einmischen bewir-

ken, sind aus Studien im Labor bekannt (z.B. Carruthers und Hunt, 1986): (i)

Großräumiges Umschließen von Umgebungsfluid durch das turbulente Fluid;

(ii) Scher-Instabilitäten; (iii) Deformation der Grenzschicht durch auftreffen-

de Wirbel und (iv) das Brechen von internen Wellen. Es war nun möglich,

drei verschiedene Regime für den Randbereich der atmosphärischen Grenz-

schicht zu unterscheiden. Diese zeichnen sich durch unterschiedliche Ein-
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mischprozesse aus und können zusätzlich auch mit unterschiedlichen Tem-

peraturgradienten in der freien Atmosphäre und somit mit unterschiedlicher

Stabilität verbunden werden: Bei sehr schwacher Stabilität kann ein großräu-

miges Einschließen von aerosolarmen Fluid der freien Atmosphäre durch das

Mischungsschichtfluid beobachtet werden. Teilweise kann es in diesen sehr

“unruhigen” Grenzschichten auch zum Abreißen von größeren Segmenten des

Mischungsschichtfluids kommen. Mit größer werdendem Temperaturgradien-

ten in der freien Atmosphäre und damit verbundener zunehmender Stabili-

tät verschwinden diese Prozesse und das Einmischen wird durch wellenarti-

ge Strukturen am Oberrand der Grenzschicht von wenigen 10 m horizonta-

ler Ausdehnung, die möglicherweise durch Scherinstabilitäten verursacht wer-

den, bestimmt. Ein beobachtbarer kausaler Zusammenhang zwischen einzel-

nen starken Turbulenzelementen und Deformationen der Grenzschicht tritt erst

bei hoher Stabilität, verbunden mit großen Temperaturgradienten in der frei-

en Atmosphäre auf. In diesen Fällen kann teilweise ein deutlicher Abwärts-

transport von aerosolarmer Luft an den Rändern der Deformation gezeigt wer-

den. Auch die Breite der Randzone und die Einmischgeschwindigkeit können

in direkte Verbindung zum Temperaturgradienten der freien Atmosphäre γ ge-

bracht werden. Es wurde ein Korrelationskoeffizient von -0.97 für die Einmisch-

geschwindigkeit basierend auf den Aerosolschichthöhen, sowie ein Korrelati-

onskoeffizient von -0.77 im Zusammenhang mit der Breite der statistischen

Randzone ermittelt. Der Zusammenhang zwischen breiterer Randzone und

höherer Einmischgeschwindigkeit bei geringerer Stabilität ist erkennbar. Die

verschiedenen Einmischprozesse wirken folglich unterschiedlich effektiv. Zu-

sammenfassend konnte für die atmosphärische Grenzschicht das Durchlaufen

verschiedener Einmischregime abhängig von der Stabilität aufgezeigt werden.

Die Identifizierung einzelner Prozesse ist möglich.

Parallel zu den Untersuchungen auf der Prozessebene, erfolgte eine Charak-

terisierung der Turbulenz in den betrachteten Grenzschichten. Zur Beschrei-

bung der Turbulenz und zur späteren Analyse von funktionalen Zusammen-

hängen im Rahmen der Ähnlichkeitstheorie wurden verschiedene Längen- und

Geschwindigkeitsskalen in der konvektiven atmosphärischen Grenzschicht be-

trachtet. Durch den zusätzlichen Einsatz von Bodenstationen konnten folgende
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7. Zusammenfassende Diskussion und Ausblick

Längenskalen ermittelt werden: die Grenzschichthöhe h; die integrale Längen-

skala l; die Wellenlänge λmax, an der das Spektrum der Vertikalwindgeschwin-

digkeit ein Maximum aufweist; die Obukhov Länge LMO; sowie geometrische

Eigenschaften der Turbulenzelemente. Die Turbulenzelemente selbst wurden

mit Hilfe eines bedingten Detektionsverfahrens als zweidimensionale Objekte

ermittelt. Das damit verbundene Feld an Aufwindstrukturen setzt sich aus un-

terschiedlichen, teilweise sehr komplexen Einzelstrukturen zusammen, die in

ihrem Auftreten und in ihren geometrischen Eigenschaften, wie vertikale und

horizontale Ausdehnung oder maximale Höhe, keiner offensichtlichen Syste-

matik folgen. In der hier verwendeten Eulerschen Betrachtungsweise mit der

Annahme der Taylorschen Hypothese der eingefrorenen Turbulenz, kann somit

das idealisierte Modell von deutlichen Aufwindschläuchen, unterbrochen von

längeren Perioden mit Abwinden in den betrachteten Grenzschichten im All-

gemeinen nicht beobachtet werden. Die integralen Längenskalen l und auch

die Wellenlänge λmax können als unabhängig vom Höhenniveau innerhalb der

Grenzschicht und deshalb über die Grenzschicht gemittelt betrachtet werden.

Beide Skalen sind eher schwach (R=0.51 bzw. 0.52) mit der Grenzschicht-

höhe korreliert, zeigen jedoch eine starke Korrelation (R=0.84) untereinander.

Die Obukhov Länge ist mit keiner der anderen Skalen korreliert und kann als

eigenständige Längenskala verwendet werden.

Im Bereich der Geschwindigkeitsskalen zur Beschreibung der konvektiv er-

zeugten Turbulenz, wurde das 95te Perzentil der Vertikalwindgeschwindigkeit

v95; die Wurzel der maximalen Varianz der Vertikalwindgeschwindigkeit in der

Grenzschicht σw,max; die konvektive Geschwindigkeit w∗ und die Schubspan-

nungsgeschwindigkeit u∗,0; sowie die mittlere und maximale Geschwindigkeit

innerhalb der detektierten Turbulenzelemente ermittelt. Eine Analyse verschie-

dener Perzentile des Vertikalwindes ergab in diesem Zusammenhang eine

Bestätigung des allgemein angenommenen Bildes von weniger und stärke-

ren Aufwinden im Vergleich zu häufigeren aber schwächeren Abwinden. Es

wurde eine sehr hohe Korrelation zwischen v95 und σw,max gefunden (R=0.93),

die verdeutlicht, dass die maximalen Aufwinde mit der stärksten Turbulenz ver-

bunden sind. Die Schubspannungsgeschwindigkeit in Bodennähe spielt für die

betrachteten Tage keine Rolle. Eine kombinierte Skala mit der konvektiven Ge-
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schwindigkeit verursacht einen Versatz um ca. 5% im Vergleich zu w∗, jedoch

keine Änderung im systematischen Verhalten. Die konvektive Geschwindigkeit

ist mit einem Korrelationskoeffizienten von 0.67 mit der Wurzel der maxima-

len Varianz korreliert. Eine qualitative Betrachtung zeigte jedoch eine deutli-

che Tendenz zu einem nichtlinearen Zusammenhang. Deshalb wurden beide

Geschwindigkeitsskalen für die weitere Analyse verwendet. Die Geschwindig-

keiten basierend auf den Turbulenzelementen zeigen, wie die geometrischen

Eigenschaften auch, ein zu variables Verhalten, um sie als geeignet zur Ver-

wendung als Geschwindigkeitsskala zu bewerten.

Insgesamt können zur Beantwortung der zweiten Frage folgende Schlüsse ge-

zogen werden: Zusammenhänge der verbreiteten Längenskalen l, λmax und

LMO mit der Grenzschichthöhe können nur bedingt bestätigt werden. Mög-

licherweise ist die verwendete Datenlage zu gering bzw. unter zu variablen

Bedingungen gemessen, um typische Relationen herauszuarbeiten. Andere

Ursachen könnten sein, dass die Zusammenhänge doch komplexer sind, als

bisher in den Modellen angenommen. Es dürften auch in der atmosphärischen

Grenzschicht mehr Einflussfaktoren eine Rolle spielen, als in Laborstudien be-

rücksichtigt werden konnten. Erwähnenswert ist die Bestätigung des Modells

von Kristensen et al. (1989): Der Zusammenhang zwischen l und λmax wurde

gut reproduziert. Die Unterschiede zwischen der konvektiven Geschwindigkeit,

die ausschließlich einen Ansatz für konvektiv erzeugte Turbulenz darstellt, und

der maximalen Varianz in der Grenzschicht, die keine spezifische Turbulenz-

quelle berücksichtigt, können entweder dadurch erklärt werden, dass die kon-

vektiv erzeugte Turbulenz doch nicht vollständig durch w∗ beschrieben ist oder

dass keine rein konvektiven Grenzschichten vorlagen. Bestehende Konzepte

einer Proportionalität zwischen den geometrischen Eigenschaften bzw. cha-

rakteristischen Geschwindigkeiten der Turbulenzelemente mit Längen- bzw.

Geschwindigkeitsskalen können mit dem verwendeten Verfahren nicht bestä-

tigt werden. Insbesondere die bisher fehlende Systematik der detektierten Tur-

bulenzelemente bedarf in diesem Zusammenhang einer weiteren Betrachtung.

Die Ergebnisse der Prozessvisualisierung und der Charakterisierung der Tur-

bulenz wurden anschließend zusammengeführt, um eine geeignete Parametri-

sierung des Einmischprozesses zu finden. Zur Evaluation verschiedener funk-
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7. Zusammenfassende Diskussion und Ausblick

tionaler Zusammenhänge für die Breite der Randzone bzw. für die Einmisch-

geschwindigkeit, wurden in einem ersten Schritt funktionale Zusammenhänge

ohne die explizite Berücksichtigung der Stabilität getestet. Für die Einmisch-

geschwindigkeit war bezüglich w∗ und σw,max keine Korrelation zu einem der

beiden Konzepte der Grenzschichthöhe nachweisbar. Für die Breite der Rand-

zone konnte ein schwacher Zusammenhang mit den Längenskalen h und l

aufgezeigt werden. Es ergaben sich Lognormalverteilungen der Verhältnisse.

Wurde die Grenzschichthöhe als Längenskala verwendet, so traten deutliche

Unterschiede zwischen den in dieser Arbeit betrachteten Messkampagnen auf.

Über dem Messort Hornisgrinde, der dem höchsten Punkt im betrachteten

orographisch strukturierten Terrain entspricht, erreichte die Grenzschichthö-

he über Grund signifikant geringere Höhen als es im flachen Terrain der Fall

war. Dieses Verhalten überträgt sich auch auf die konvektive Geschwindigkeit.

Die Breite der Randzone, die integrale Längenskala und auch σw,max reagieren

dagegen nicht in dieser Weise.

Den einfachen Proportionalitäten überlegen sind funktionale Zusammenhänge

zwischen der Breite der Randzone bzw. der Einmischgeschwindigkeit mit Pa-

rametern, die sowohl mit der Stabilität, als auch den Längen- und Geschwin-

digkeitsskalen verbunden sind. Zur Parametrisierung des Einmischens wird

dabei typischerweise die Richardsonzahl Ri angesetzt. Problematisch ist die

Verwendung des Temperatursprungs am Übergang zwischen turbulenter und

nicht-turbulenter Schicht, da eine zuverlässige Messung in der atmosphäri-

schen Grenzschicht nur schwer möglich ist. Es konnte gezeigt werden, dass

ein Stabilitätsparameter auf Basis des Temperaturgradienten γ in der freien

Atmosphäre, der weniger variabel und lokal beeinflusst ist, eine analoge Aus-

sagekraft besitzen. Als geeignetster Parameter hat sich dabei

R̃i = g
γ
θ

L2

V 2 [100]

erwiesen. Mit Hilfe dieses Parameters konnte die dritte zentrale Frage dieser

Arbeit bearbeitet werden.

Für den Zeitraum von 10:30 UTC bis 13:30 UTC kann unter Verwendung der

operationellen Radiosonden, eine Erhöhung des Korrelationskoeffizienten zwi-

schen der normierten Einmischgeschwindigkeit we
V und R̃i−0.5 beim Übergang
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von den klassischen Skalen (h, w∗) auf die turbulenten Skalen (l,σw,max) von

0.21 auf 0.46 gefunden werden. Eine analoge Analyse der normierten statis-

tischen Randzone ergibt sogar eine Steigerung von 0.46 auf 0.85. Qualitativ

wird in beiden Fällen die Streuung der einzelnen Punkte deutlich reduziert.

Wird ein Zusammenhang zwischen der Breite der Randzone Δh und der Ein-

mischgeschwindigkeit we

Δh
L

∝
(we

V

)α
[101]

untersucht, kann der komplette Datensatz zwischen 8 UTC und 18 UTC ver-

wendet werden. Tests der verschiedenen Kombinationen von Längen- und

Geschwindigkeitsskalen ergeben die höchsten Korrelationskoeffizienten zwi-

schen statistischer Randzone und Einmischgeschwindigkeit bei der Verwen-

dung der Aerosolschichthöhe als Längenskala (sowie als Basis für die Ein-

mischgeschwindigkeit). Die beiden Geschwindigkeitsskalen w∗ und σw,max zei-

gen dabei keine signifikanten Unterschiede (0.61 bzw. 0.59, ohne COPS Da-

ten). Für die Kombination (h, w∗) konnten die Parametrisierungen aus Deardorff

et al. (1980) und Boers und Eloranta (1986) quantitativ bestätigt werden. Für

die Übergangszone hingegen zeigen sich höhere Korrelationskoeffizienten bei

Verwendung der integralen Längenskala. In diesem Fall scheint zudem das

Konzept der Turbulenzhöhe dem der Aerosolschicht überlegen zu sein. Zwi-

schen den Geschwindigkeitsskalen ergeben sich auch hier keine Unterschiede

(0.55 bzw. 0.60, ohne COPS Daten). Die Obukhov Länge zeigt in allen Kombi-

nationen geringere Korrelationskoeffizienten als die beiden anderen Skalen h

und l. Unter Verwendung der Einheitsskalen Le = 1 m und Ve = 1 m s−1 kann

der absolut höchste Korrelationskoeffizient von 0.64 für eine Kombination aus

statistischer Randzone und Aerosolschichthöhe erzielt werden.

In Bezug auf die Potenz α in Gleichung 101 führt eine Minimierung der Fehler-

quadrate in allen Fällen auf Werte zwischen 0.2 bis 0.5, wie auch von Beyrich

und Gryning (1998) und Deardorff (1983) vorgeschlagen wurde. Diese im Ver-

gleich zum Ergebnis von Deardorff et al. (1980) und Boers und Eloranta (1986)

niedrigere Potenz ist qualitativ besser, wenn kein endlicher Wert der Breite der

Randzone für sehr hohe Stabilität, d.h. für den Fall we → 0, angenommen wird.

Bei Verwendung eines endlichen Grenzwertes für die Breite der Randzone ist
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7. Zusammenfassende Diskussion und Ausblick

eine Potenz α = 1 hingegen gut geeignet zur Beschreibung des Zusammen-

hangs.

Wird die Einmischgeschwindigkeit als eigene Geschwindigkeitsskala im Zu-

sammenhang mit Richardsonzahl verwendet, werden die Ergebnisse aus Gry-

ning und Batchvarova (1994) bestätigt. Dieser letzte untersuchte funktionale

Zusammenhang vereinigt die Breite der Randzone, die Einmischgeschwindig-

keit und die Stabilität in einer Gleichung. Dabei können die qualitativ besten

Zusammenhänge beobachtet werden.

Es ist festzustellen, dass die Übergangszone ein Verhalten zeigt, das mehr

Schwankungen und weniger klare Zusammenhänge im Vergleich zur statisti-

schen Randzone aufweist. Mit dem Konzept der Aerosolschichthöhe konnten

i. A. höhere Korrelationskoeffizienten bei den überprüften Zusammenhängen

erzielt werden, als mit dem der Turbulenzhöhe. Daraus folgt, dass die Ver-

wendung einer statistischen Randzone und der Aerosolschichthöhe die Mo-

dellvorstellungen am besten wiedergibt. Die Verwendung der turbulenten Ska-

len (l,σw,max) bewirkt eine Verbesserung der Korrelation zwischen der Breite

der Randzone bzw. der Einmischgeschwindigkeit und Stabilitätsparametern im

Vergleich zur Verwendung der Skalen (h, w∗). Die identifizierten Einmischme-

chanismen sind zwar abhängig von der Stabilität, scheinen sich jedoch inner-

halb des betrachteten Zeitraums von 10:30 UTC bis 13:30 UTC, bis auf ei-

ne Ausnahme, nicht auf die funktionalen Zusammenhänge auszuwirken. Wird

ausschließlich der funktionale Zusammenhang zwischen Δh und we betrachtet,

kann keine Erhöhung der Korrelation durch die Verwendung der turbulenten

Skalen nachgewiesen werden. Die große Streuung der einzelnen Messpunkte

deutet auf variierende Zusammenhänge im Tagesverlauf hin. Eine Systema-

tik, wie in Nelson et al. (1989) vorgeschlagen, kann jedoch nicht beobachtet

werden. Die dritte zentrale Frage dieser Arbeit bleibt somit nicht befriedigend

beantwortet. Es zeigt sich vielmehr, dass auch mit fortschrittlicher Messtechnik

und neuen methodischen Ansätzen, die Problematik des Einmischprozesses

zu komplex scheint, um abschließend gelöst zu werden. Es ist möglich das

Prozessverständnis selbst zu verbessern, eine zuverlässige Parametrisierung

zur Beschreibung individueller Situationen steht weiterhin aus. Trotzdem sind

neben numerischen Simulationen, die in der Lage sind gezielt einzelne Me-
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chanismen zu betrachten, empirische Studien unter den realen Bedingungen

in der Atmosphäre unersetzlich. Nur so kann kontinuierlich die notwendige Da-

tenbasis für zukünftige Modellansätze gewonnen werden.

Aufbauend auf den Ergebnissen dieser Arbeit ergeben sich drei Anknüpfungs-

punkte für weitere Arbeiten: (i) eine Erhöhung der statistischen Sicherheit der

gefundenen Ergebnisse, (ii) ein Vergleich mit numerischen Simulationen und

(iii) eine Ausdehnung der Untersuchungen auf Grenzschichten in denen ande-

re turbulenzerzeugende Mechanismen aktiv sind.

Die Datengrundlage für diese Arbeit war bedingt durch drei aufwändige Mess-

kampagnen sehr umfangreich. Zur Untersuchung des Einmischprozesses in

konvektiven, wolkenfreien Grenzschichten war jedoch eine starke Reduktion

dieses Datenumfangs auf 12 Tage notwendig, um vergleichbare atmosphä-

rische Bedingungen an den betrachteten Tagen zu erhalten. Aufbauend auf

diesem stark reduzierten Datensatz konnten deutliche Hinweise auf Zusam-

menhänge der entscheidenden Kenngrößen des Einmischprozesses erarbei-

tet werden, die jedoch besserer statistischer Absicherung bedürfen. Sowohl

das Doppler Lidar als auch die Bodenstationen sind operationell einsetzbar.

Zusätzlich wurde in dieser Arbeit gezeigt, dass bereits die Verwendung opera-

tioneller Radiosonden aus dem weiteren Umfeld zum Messplatz ausreichend

ist, um Aussagen bezüglich der Stabilität zu treffen. Die gleichen Verfahren,

wie in dieser Arbeit könnten demnach auf einen, durch neue umfangreiche

Messreihen gewonnenen, größeren Datensatz angewendet werden, wodurch

die statistische Aussagekraft der Ergebnisse deutlich verstärkt würde. Der Ein-

satz zusätzlicher langsam aufsteigender Radiosonden in einem Abstand von

einer Stunde würde die Studien über die Abhängigkeiten von der Breite der

Randzone und der Einmischgeschwindigkeit von der Stabilität zudem verbes-

sern.

Aktuelle Veröffentlichungen zu Ergebnissen mit Grobstruktursimulationen (z.B.

Sullivan et al., 1998; Kim et al., 2003) zeigen das Potenzial dieser Metho-

de. Der Nutzen im Zusammenhang mit der hier vorgestellten Studie ist somit

wechselseitig - einerseits können die Ergebnisse der Simulation mit Hilfe der

Messdaten evaluiert werden, andererseits wäre es möglich die Methoden und

Annahmen bei der Verwendung des Doppler Lidars, z.B. Taylors Hypothese
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7. Zusammenfassende Diskussion und Ausblick

der eingefrorenen Turbulenz, hinsichtlich ihrer Anwendbarkeit und ihres Feh-

lers zu überprüfen. Durch geeignete Ausgabe der Simulationsergebnisse kann

das Messsignal in der Eulerschen Betrachtungsweise simuliert und damit ins-

besondere die mit dem Doppler Lidar beobachteten Einzelprozesse, die zum

Einmischen beitragen, besser verstanden werden. In einem zweiten Schritt

wäre mit Hilfe numerischer Simulation eine Überprüfung möglich, ob eine Ver-

änderung der Parametrisierung durch die Verwendung von anderen Skalen,

wie sie in dieser Arbeit vorgeschlagen wird, auch im Modell zu einer Verbes-

serung der Ergebnisse führt.

In der hier beschriebenen Studie wurden nur konvektive Grenzschichten ohne

Bewölkung betrachtet. Eine Ausdehnung der Untersuchungen zum Einmisch-

prozess ist davon ausgehend in zwei Richtungen möglich: Einerseits kann der

Einfluss von Wolken untersucht werden, andererseits der der Scherung am

Oberrand der Grenzschicht. Erste Ansätze zur Analyse des turbulenten Um-

feldes von Wolken durch Auswertung von Doppler Lidar Messungen finden

sich in Arnold (2009) und Lottman et al. (2001). Eine Gerätekombination zwi-

schen einem Doppler Lidar und einem Wolkenradar bietet zudem neue Mög-

lichkeiten (Träumner et al., 2010). Bezüglich des Einflusses von Scherung ver-

weisen aktuelle Studien von Conzemius und Fedorovich (2006a) und Lothon

et al. (2009) auf die große Bedeutung dieser Turbulenzquelle für das Einmi-

schen. Mit Hilfe einer Gerätekombination mit einem zweiten Doppler Lidar, so

wie sie derzeit mit dem KITCube am Karlsruher Institut für Technologie einge-

richtet wird, lässt sich die Betrachtung auf Grenzschichten unter dem Einfluss

von Scherung ausdehnen, da damit sowohl hochauflösende Vertikalmessun-

gen von Aerosolgehalt und Geschwindigkeit möglich sind, als auch zusätzlich

eine Abschätzung der Scherung im Bereich der Übergangszone.
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Verwendete Symbole

Alle atmosphärischen Größen ξ werden im Rahmen der Turbulenzbehandlung

in einen mittleren und einen turbulenten Anteil zerlegt:

ξ = ξ +ξ ′ [102]

wobei gilt, dass

ξ ′ = 0 [103]

sowie

σ2
ξ = ξ ′2 [104]

Dreidimensionale Vektoren werden mit
−→
() gekennzeichnet. Das Koordinaten-

system ist so orientiert, dass die z-Achse senkrecht vom Erdboden weg zeigt.

Indizes

0 auf Bodenniveau

h in Höhe des Übergangs zwischen turbulenter Grenzschicht und freier

Atmosphäre

aero basierend auf der Aerosolschichthöhe

turb basierend auf der Turbulenzhöhe

Spezielle Symbole und Operatoren

∂ partielle Ableitung

d totale Ableitung

∇ Nabla Operator

Δ Differenz über den Bereich zwischen turbulenter Schicht und freier At-

mosphäre (Änderung über die Randzone)
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Soweit nicht explizit anders im Text definiert, gelten folgende Symbole. Explizi-
te Definitionen im Text gelten ausschließlich für den entsprechenden Abschnitt.

Symbol Name Dimension Definition bzw. Konstanten

bias systematischer Fehler der
Windmessung mit dem
Doppler Lidar

m s−1

Δb Auftriebsbeschleunigung m s−2 Δb = g Δρ
ρ bzw. Δb = g ΔθV

θV

cpd spezifische Wärme für tro-
ckene Luft

J K−1kg−1 1004.67 J K−1kg−1

c Lichtgeschwindigkeit m s−1 299792458 m s−1

e turbulente kinetische Energie
pro Masseneinheit

m2 s−2 e = 1
2

(
u′2 + v′2 +w′2)

er statistischer Fehler der Wind-
messung mit dem Doppler Li-
dar

m s−1

f Frequenz s−1

fc Coriolisparameter s−1 fc = 2|−→Ω |sin(φ), mit Breiten-
grad φ

Fr Froudezahl 1 Fr = V
(LgΔρ/ρ0)

0.5 , wobei ρ0 mitt-
lere Dichte in der turbulenten
Schicht

−→g =

⎛
⎝0

0
g

⎞
⎠ Schwerebeschleunigung m s−2 |−→g |= 9.81

h Höhe der atmosphärischen
Grenzschicht

m über
Grund

h0 Höhe der atmosphärischen
Mischungsschicht, Unterkan-
te der Randzone

m über
Grund

Fortsetzung auf nächster Seite
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Symbol Name Dimension Definition bzw. Konstanten

h2 Höhe des Beginns der freien
Atmosphäre, Oberkante der
Randzone

m über
Grund

Δh Breite der Randzone; in Ab-
bildungen kennzeichnet ΔhT Z
das Konzept der Übergangs-
zone während h2 − h0 für das
der statistischen Randzone
steht

m

ΔhT Z Breite der Übergangszone als
ein Konzept der Randzone

m

Ib abstands- und extinktionskor-
rigiertes Rückstreusignal des
Lidars

nicht kali-
briert

vgl. Abschnitt 3.1.3

J Strahlungsdichte W cm−2 sr−1 Hz−1

k Wellenzahl m−1 k = 2π
λ

κ von Kármán Konstante 1 0.4 (0.35 ... 0.41)

L allg. Längenskala m

l integrale Längenskala m lx =
∫ ∞

0
Rx(r′)
Rx(0)

dr′, mit Autokor-
relationsfunktion Rx und x =
u,v,w

lT Transformation der Zeit in ei-
ne Länge nach der Taylor-
schen Hypothese der einge-
frorenen Turbulenz

m lT = t
√

U2 +V 2

LMO Obukhov Länge m LMO =
u3∗θ

κgw′θ ′0

m gemessene Radialgeschwin-
digkeit mit dem Doppler Lidar

m s−1

N Anzahl der Messpunkte im
Messintervall

NBV Brunt-Väisälä Frequenz Hz N2
BV = g

θV

∂θV
∂ z

Fortsetzung auf nächster Seite
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Symbol Name Dimension Definition bzw. Konstanten

p Druck hPa

q Turbulenzgeschwindigkeit m s−1 q2 = u′2 + v′2 +w′2

R Korrelationskoeffizient 1

rD Mischungsverhältnis von
Wasserdampf in Luft

g/g

rL Mischungsverhältnis flüssi-
gen Wassers in Luft

g/g

rsat Sättigungsmischungs-
verhältnis

g/g

Rx Autokovarianzfunktion m2 s−2 Rx(τ) = 1
N ∑N−τ

k=1 (xk − x)(xk+τ −
x)

Ri Richardsonzahl 1 im Rahmen der Betrachtung
von Grenzschichten zwischen
stabil geschichteten Fluiden
i.A. durch

Ri = Δb L
V 2

definiert

Ri∗ konvektive Richardsonzahl 1 Ri∗ = Δb h
w2∗

R̃i Stabilitätsparameter unter
Verwendung des Tempera-
turgradienten in der freien
Atmosphäre

1 R̃i = gγ
θ

L2

V 2

Riwe Richardsonzahl unter Ver-
wendung der Einmischge-
schwindigkeit

1 Riwe = Δb L
w2

e

R̃iwe Stabilitätsparameter unter
Verwendung des Tempera-
turgradienten in der freien
Atmosphäre und der Ein-
mischgeschwindigkeit

1 R̃iwe =
gγ
θ

L2

w2
e

Fortsetzung auf nächster Seite
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Symbol Name Dimension Definition bzw. Konstanten

R Gaskonstante trockene Luft J K−1 kg−1 287.04 J K−1 kg−1

S Stabilitätsparameter unter
Verwendung des Tempera-
turgradienten in der freien
Atmosphäre

1 S = γL
θ

S spektrale Komponente der
Windgeschwindigkeit

m2 s−1

t Zeit, in Abbildungen erfolgt
die Angabe in UTC

s

Δt Abstand zwischen zwei Mess-
punkten

s Δt−1 entspricht der Messfre-
quenz

T Temperatur K oder °C

ΔTL Pulsdauer Lidar s

u∗ Schubspannungsgeschwindigkeit m s−1 u∗,0 =
[
u′w′2

0 + v′w′2
0

] 1
4

−→v =

⎛
⎝u

v
w

⎞
⎠ Windgeschwindigkeitsvektor

mit den 3 Komponenten u,v,w
m s−1 es gilt jeweils u = u+u′ =U +

u′

vr Radialgeschwindigkeit des
Windes in Strahlrichtung

m s−1

vp p-tes Perzentil der Vertikal-
windgeschwindigkeit

m s−1 z.B. v95 entspricht dem 95ten
Perzentil

V allg. Geschwindigkeitskala
(wird hier nicht im Sinne der
mittleren Geschwindigkeit in
y-Richtung verwendet!)

m s−1

wkorr Geschwindigkeit abzüglich
des Mittelwerts ± 30 min

m s−1 wkorr(t) = w(t) −
1
N ∑t+30 min

t−30 min w(t)
wobei N die Anzahl der
Werte zwischen t − 30 min
und t + 30 min angibt. Es
werden nur die Werte auf
dem gleichen Höhenniveau
verwendet.

Fortsetzung auf nächster Seite
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Symbol Name Dimension Definition bzw. Konstanten

we Einmischgeschwindigkeit m s−1 we =
dh
dt −wL

wL großräumiges Heben oder
Absinken der Atmosphäre

m s−1

w∗ konvektive Geschwindigkeit m s−1 w∗ =
[

ghw′θ ′0
θ

]1/3

W∗ Top-Down Geschwindigkeit m s−1 W∗ =
[

ghw′θ ′
h

θ

]1/3

−W 3∗ = Aw3∗+Bu3∗

w′θ ′ vertikaler turbulenter Wärme-
fluss

K m s−1

ΔU , ΔV Windscherung über Grenzflä-
che

m s−1

z Höhe m über
Grund

α Extinktionskoeffizient m−1

β Rückstreukoeffizient m−1 sr−1

βT thermischer Expansionskoef-
fizient

K−1 in der Atmosphäre gilt βT = 1
θ

γ Temperaturgradient K m−1 γ = dθ
dz

ε Dissipationsrate m2 s−3

θ potentielle Temperatur K θ = T
(

p0
p

)R/cpd
mit p0=1000

hPa

θV virtuelle potentielle Tempera-
tur

K für gesättigte Luft gilt
θV = θ(1+0.61rsat − rL)
für ungesättigte Luft
θV = θ(1+0.61rD)

λ Wellenlänge m

λL Wellenlänge Lidar

Fortsetzung auf nächster Seite
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Symbol Name Dimension Definition bzw. Konstanten

λmax Wellenlänge des Maximums
des Turbulenzspektrums kS

m

μ dynamische Viskosität kg m−1 s−1 in Standardatmosphä-
re auf Normalnull gilt
μ=1.789 10−5 kg m−1 s−1

ν normierte Frequenz 1 ν = f Δt

νk kinematische Viskosität m2 s−1 νk =
μ
ρ

in Standardatmosphä-
re auf Normalnull gilt
νk=1.461 10−5 m2 s−1

ΔνD Frequenzverschiebung durch
Doppler Effekt

s−1

ΔνL Breite des Lidar Pulses s−1

ρ Dichte kg m−3

σ2
w,max Maximum der Varianz der

Vertikalwindgeschwindigkeit
in der Grenzschicht

m2 s−2

τ Versatz zwischen zwei Mess-
werten

Abhängig
vom Ein-
satz

−→
Ω Winkelgeschwindigkeitsvektor

der Erdrotation
s−1 −→

Ω = 7.27 10−5 s−1

⎛
⎝ 0

cos(φ)
sin(φ)

⎞
⎠,

mit der geographischen Breite
φ
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A. Mathematische Methoden

A.1. Kovarianz und Korrelation

Die Kovarianz zwischen zwei Merkmalen X,Y wird definiert durch

σ2
XY = 〈(X −〈X〉)(Y −〈Y 〉)〉 [105]

wobei 〈〉 den Erwartungswert des Ensembles beschreibt. Die empirische Ko-

varianz wird darauf basierend entsprechend zu

σ2
xy =

1
N ∑

N
(xi − x̄)(yi − ȳ) [106]

mit x̄ = 1
N ∑N xi und N Anzahl der Messpunkte bestimmt. Im Fall x ≡ y ergibt

sich das statistische Maß der Varianz σ2
x . Mit Hilfe der Kovarianz kann ein

Korrelationskoeffizient R definiert werden:

R =
σ2

xy

σxσy
. [107]

Für |R|= 1 liegen alle Punkte (x,y) mit einer Wahrscheinlichkeit 1 auf einer Ge-

raden. Folgen x und y jeweils einer Normalverteilung, so gilt, dass für |R| = 0

beide voneinander unabhängig sind (Bronstein et al., 2001). Eine Prüfung der

Hypothese der Unabhängigkeit beider Merkmale auf Basis des gefundenen

Korrelationskoeffizienten kann mit dem t-Test erfolgen: Mit der Irrtumswahr-

scheinlichkeit α% und dem Quantil der t-Verteilung tα,N−2 (z.B. Bronstein et al.,

2001), gilt, dass für

t =
∣∣∣∣R

√
N −2√

1−R2

∣∣∣∣> tα,N−2 [108]

die Hypothese verworfen werden kann. Eine Irrtumswahrscheinlichkeit von bei-

spielsweise 2% bedeutet, dass in 2 von 100 Fällen mit einem Wert t < tα,N−2

die beiden Merkmalswerte doch statistisch abhängig waren. Abb. 63 gibt die

Korrelationskoeffizienten wieder, für die bei der gegeben Anzahl der statistisch
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Abb. 63.: Grenze des Korrelationskoeffizienten R bis zu der gilt, dass die Hypothe-
se einer Unabhängigkeit der betrachteten Merkmale mit einer Irrtumswahr-
scheinlichkeit von 2% richtig ist.

unabhängigen Punkte die Hypothese der Unabhängigkeit verworfen werden

kann. Folgen die Merkmale (x,y) einem nichtlinearen Zusammenhang, so lässt

sich dieser nicht aus dem empirischen Korrelationskoeffizienten herauslesen.

Sind die beiden Merkmal X,Y linear voneinander abhängig, kann mit Hilfe der

linearen Regression ein funktionaler Zusammenhang bestimmt werden. Mit

der Methode der Minimierung der Fehlerquadrate

n

∑
i=1

[yi − (axi +b)]2 = min [109]

ergeben sich Schätzwerte von

ã =
∑n

i=1(xi − x̄)(yi − ȳ)
∑n

i=1(xi − x̄)2 [110]

b̃ = ȳ− ãx̄. [111]

Ein Fehler der Schätzwerte kann durch das 95% Konfidenzintervall angegeben

werden. Der wahre Wert liegt dann mit einer Irrtumswahrscheinlichkeit von 5%

im angegebenen Intervall [ã− t0.05,n−2sea, ã+ t0.05,n−2sea] mit

sea =

√√√√ ∑n
i=1 e2

i
n−2

∑n
i=1(xi − x̄)2 [112]
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wobei ei = yi − (ãx + b̃) das Residuum und t0.05,n wieder das Quantil der t-

Verteilung angibt. Analog gilt für b das Intervall [b̃− t0.05,n−2seb, b̃+ t0.05,n−2seb]

mit

seb =

√
∑n

i=1 e2
i

n−2

√
1
n
+

x̄2

∑n
i=1(xi − x̄)2 . [113]

Um Daten an andere Modelle anzupassen wird ebenfalls die Methode der

kleinsten Fehlerquadrate verwendet. Abweichungen geben auch hier das 95%

Konfidenzintervall an.

Zusätzlich kann die Güte der Anpassung bestimmt werden:

R2 = 1− ∑N(y
f it
i − yi)

2

∑N(yi − y)2 [114]

wobei die Werte y f it des Fits in Beziehung zu den gemessenen Werten yi

gesetzt werden.

A.2. Autokovarianz und Periodogramm

Die Autokovarianz einer Größe φ bestimmt sich durch

Rφ (τ) = 〈φ(x)φ(x+ τ)〉 [115]

wobei τ den räumlichen oder zeitlichen Versatz, auch als Lag bezeichnet,

angibt. Hier soll die empirische Formulierung nach Schlittgen und Streitberg

(1994), S. 5 verwendet werden:

Rx(τ) =
1
N

N−τ

∑
k=1

(xk − x)(xk+τ − x) [116]

mit dem Versatz τ = 0,1,2, ...,N − 1. Die Division durch N hat statistische Vor-

teile, es wird manchmal auch ein an die betrachtete Messreihen angepass-

ter Quotient N − τ verwendet. Für den Versatz τ = 0 ergibt sich die Streuung

Rx(0) = σ2
x . Das Verhältnis Rφ (τ)

Rφ (0)
bzw. Rx(τ)

Rx(0)
wird als Autokorrelationsfunktion be-

zeichnet.

Mit Hilfe eines Periodogramms erfolgt eine Zerlegung der Messreihe in periodi-

sche Schwingungen mit der normierten Frequenz ν ∈ [0 1] (hier nach Schlitt-

gen und Streitberg, 1994):

xt − x = β1 ∗ cos(2πνt)+β2 ∗ sin(2πνt) [117]
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wobei t = 1,2, ....N; N entspricht der Anzahl der Messpunkte. Das Problem

kann über die Methode der kleinsten Fehlerquadrate gelöst werden zu

β1 =
c22NC(ν)− c12NS(ν)

c11c22 − c12c21
[118]

β2 =
c21NC(ν)− c11NS(ν)

c12c21 − c11c22
[119]

[120]

mit

ci j = ∑
t

mi(t)m j(t) [121]

m1(t) = cos(2πνt) [122]

m2(t) = sin(2πνt) [123]

C(ν) =
1
N ∑

t
(xt − x)cos(2πνt) [124]

S(ν) =
1
N ∑

t
(xt − x)sin(2πνt). [125]

[126]

Für die so genannten Fourierfrequenzen ν = k
N mit k ∈ Z nehmen die Koeffi-

zienten mit β1 = 2C(ν) und β2 = 2S(ν) eine besonders einfache Form an. Das

Periodogramm einer Zeitreihe wird darauf basierend definiert durch

I(ν) = N[C(ν)2 +S(ν)2] [127]

Da I symmetrisch um Null und periodisch mit der Periode Eins ist, genügt es

ν ∈ [0 0.5] zu kennen. Das Spektrum wird in der Literatur i.A. nicht über ν
sondern über der Frequenz f = ν

Δt (Δt−1 ist die Samplingfrequenz), über der

Frequenzzahl n = ν ·N, oder über der Wellenzahl k = 2π f
u unter Verwendung

der horizontalen Windgeschwindigkeit u aufgetragen.

Liegen keine Lücken in der Datenreihe vor, kann die Frequenzzerlegung auch

mit Hilfe der diskreten Fouriertransformation durchgeführt werden:

A(k) =
N−1

∑
n=0

FA(n)ei2πkn/N [128]

FA(n) =
1
N

N−1

∑
k=0

A(k)e−i2πkn/N [129]
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Für die Fourierfrequenzen des Periodogramms gilt I(n) = |FA(n)|2.

Es kann gezeigt werden, dass die Autokorrelationsfunktion und das Periodo-

gramm ein Fourierpaar sind (Schlittgen und Streitberg, 1994), womit insbeson-

dere gilt:

σ2
x = Rx(0) =

∫ 0.5

ν=−0.5
I(ν)dν =

∫ 0.5

ν=0
2∗ I(ν)dν [130]

Die Varianz entspricht folglich der Fläche unter der Kurve S (ν) = 2I(ν), einer

Größe, die nach Stull (1988), auch als spektrale Energie bezeichnet wird.

A.3. Glättung

Insbesondere für die Betrachtung von Tagesgängen kann es sinnvoll sein, Da-

ten und Ergebnisse zu glätten. Es bieten sich drei klassische Verfahren an:

(i) eine Glättung mit Hilfe eines gleitenden Mittels, (ii) die Verwendung eines

Tiefpassfilters oder (iii) eine Glättung mit Hilfe von glättenden kubischen Spli-

nes. Im ersten Fall wird jeder Punkt xk der Messreihe durch einen Mittelwert

approximiert:

xk �−→ xk =
k+p

∑
j=k−p

x j [131]

wobei p ein beliebiges Intervall darstellt. Für Verfahren nach (ii) erfolgt eine

Frequenzzerlegung analog Abschnitt A.2. Die Komponenten im Spektrum mit

Frequenzen oberhalb einer Abschneidefrequenz werden bei der anschließen-

den Rücktransformation vernachlässigt. Im Verfahren (iii) wird das Polynom

p
n

∑
j=1

|y j − f (x j)|2 +(1− p)
∫

|D2 f (t)|2dt [132]

genutzt, um die Messreihe zu glätten, wobei kubische Splines f verwendet

werden. Der Parameter p gibt den Grad der Anpassung wieder: für p = 0 liefert

die Funktion einen linearen Fit, für p = 1 die natürlichen kubischen Splines.

Variationen des Parameters p haben gezeigt, dass p = 0.85 zu einem für die-

se Arbeit guten Ergebnis führt, Abb. 64 stellt den Effekt des Parameters dar.

Wie in Abschnitt 3.3 beschrieben, werden alle Werte mit einem Zeitschritt von

10 min auf einer Basis von 60 min bestimmt. Die Werte können aus diesem

Grund nicht als statistisch unabhängig gewertet werden, haben jedoch den
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Abb. 64.: Variation des Parameters p bei der Glättung mittels kubischen Splines. In
der Abbildung erfolgt eine Anpassung an Stützstellen mit einem Zeitschritt
von 60 min, für die Auswertung werden Daten mit einer höheren Auflösung
verwendet.

Vorteil, dass mehr Stützstellen zur Verfügung stehen, um den glättenden kubi-

schen Spline anzupassen. Eine Verwendung jedes sechsten Wertes kann die

statistische Unabhängigkeit gewährleisten. Eine alternative Strategie bestünde

darin, für die Glättung nur die statistisch unabhängigen Werte mit einem Zeit-

schritt von 60 min zu verwenden. Es gilt dabei jedoch zu bedenken, dass auch

benachbarte Punkte des geglätteten Verlaufs, bedingt durch das Glättungs-

verfahren selbst, nicht als unabhängig betrachtet werden dürfen. Abb. 65 stellt

die resultierenden Unterschiede beider Ansätze dar. Das verwendete Verfah-

ren zeigt in allen Fällen einen geringeren Abstand zum wahren Mittelwert. Für

die Berechnung der Korrelationskoeffizienten werden jeweils alle Werte ver-

wendet, nicht nur die statistisch unabhängigen. Dies hat den Vorteil, dass der

berechnet Wert nicht mehr von der Wahl der statistisch unabhängigen Werte

abhängt, sondern vielmehr einen Mittelwert aller hier sechs möglichen Kombi-

nationen darstellt.
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Abb. 65.: Gegenüberstellung der beiden Ansätze zur Glättung über glättende kubische
Splines am Beispiel der Aerosolschichthöhe: hellgraue Punkte - gemesse-
ne Einzelwerte, schwarze Punkte - Mittelwerte ±30 min, schwarze Kreise -
statistisch unabhängige Mittelwerte, grüne Linie - geglätteter Verlauf unter
Verwendung aller Mittelwerte mit Zeitschritt 10 min, rote Linie - geglätteter
Verlauf unter Verwendung der statistisch unabhängigen Mittelwerte.
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A.4. Raum-Zeit-Transformationen nach der Taylorschen Hypothese der

eingefrorenen Turbulenz

Die Hypothese der eingefrorenen Turbulenz wurde 1938 erstmals von G.I. Tay-

lor im Zusammenhang mit Studien im Windkanal aufgestellt (Taylor, 1938).

Deshalb wird sie auch als Taylorsche Hypothese der eingefrorenen Turbulenz

bezeichnet. Sie besagt, dass unter bestimmten Bedingungen Turbulenz, bzw.

die bestimmenden Wirbelstrukturen, als eingefroren betrachtet werden kön-

nen, während sie mit der mittleren Strömung (U) über das Messinstrument

ziehen, bzw. während die Messsonde an ihnen vorbei geführt wird. Es gilt dann

∂
∂ t

=−U
∂
∂x

. [133]

Die Taylorsche Hypothese kann somit zur Transformation einer zeitlichen in

eine räumliche Änderung verwendet werden, Analoges gilt auch für entspre-

chende Skalen - eine zeitliche Skala kann in eine räumliche Skala transfor-

miert werden und umgekehrt. Voraussetzung für die Anwendung der Transfor-

mationsmethode ist, dass die Schwankungen klein gegenüber der mittleren

Strömungsgeschwindigkeit sind. Die Transformation wird oft auch für einen

Übergang zwischen der Wellenzahl k und der Frequenz f in Turbulenzspek-

tren verwendet. Es gilt dann

k =
2π f
U

. [134]
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B. Übersicht über die Messtage

Im Folgenden erfolgt eine Übersicht über die Tagesgänge

• der Grenzschichthöhe (Abb. 66 bis 71),

• der Breite der Randzone (Abb. 72),

• der Einmischgeschwindigkeit (Abb. 74),

• der neben der Grenzschichthöhe verwendeten Längenskalen l und LMO

(Abb. 76 und 78) und

• der verwendeten Geschwindigkeitsskalen v95, σw,max, w∗ und u∗,0 (Abb. 80

bis 85)

jeweils für den Zeitraum von 6 UTC bis 20 UTC. Ergänzend werden zusätz-

lich die Verläufe der Temperatur und des turbulenten Wärmeflusses am Boden

(Abb. 86) sowie des horizontalen Windes (Abb. 87 und 88) dargestellt.
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Abb. 66.: Messung des Aerosolrückstreuverhältnisses mit dem Doppler Lidar während
der CSIP Messkampagne. Von oben nach unten: 22.06.2005, 27.06.2005,
10.07.2005 und 11.07.2005. Warme Farben stehen für einen hohen Aero-
solgehalt bzw. große Aerosolpartikel, kalte Farben für einen niedrigen Ae-
rosolgehalt. Zusätzlich sind die hoch aufgelösten Aerosolschichthöhen als
kleine schwarze Punkte, der geglättete Verlauf als durchgezogene dünne
schwarze Linie sowie die Grenzschichthöhen aus der Turbulenz als hori-
zontale schwarzen Linien (graue Linien geben die Schwankungsbreite an)
dargestellt. Abschätzungen der Grenzschichthöhe aus dem vertikalen Pro-
fil der potentiellen Temperatur aus Radiosondenmessungen sind als Sterne
dargestellt. Innerhalb der weißen Bereich liegen keine vertikalen Messungen
vor.
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Abb. 67.: Messung der Vertikalwindgeschwindigkeit mit dem Doppler Lidar während
der CSIP Messkampagne. Von oben nach unten: 22.06.2005, 27.06.2005,
10.07.2005 und 11.07.2005. Warme Farben stehen für einen Aufwind, kal-
te Farben für einen Abwind. Zusätzlich sind die hoch aufgelösten Aerosol-
schichthöhen als kleine schwarze Punkte, der geglättete Verlauf als durch-
gezogene dünne schwarze Linie sowie die Grenzschichthöhe aus der Tur-
bulenz als horizontale schwarze Linien (graue Linien geben die Schwan-
kungsbreite an) dargestellt. Abschätzungen der Grenzschichthöhe aus dem
vertikalen Profil der potentiellen Temperatur aus Radiosondenmessungen
sind als Sterne dargestellt. Innerhalb der weißen Bereiche ist das Signal-zu-
Rauschen-Verhältnis kleiner als -10 dB, diese Messungen sind in Bezug auf
die Vertikalwindgeschwindigkeit nicht mehr vertrauenswürdig.
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Abb. 68.: Messung des Aerosolrückstreuverhältnisses mit dem Doppler Lidar während
der COPS Messkampagne. Von oben nach unten: 14.07.2007, 15.07.2007,
01.08.2007 und 05.08.2007. Die Darstellung erfolgte analog Abb. 66.
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Abb. 69.: Messung der Vertikalwindgeschwindigkeit mit dem Doppler Lidar während
der COPS Messkampagne. Von oben nach unten: 14.07.2007, 15.07.2007,
01.08.2007 und 05.08.2007. Die Darstellung erfolgte analog Abb. 67.
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Abb. 70.: Messung des Aerosolrückstreuverhältnisses mit dem Doppler Lidar wäh-
rend der CoBoLd Messkampagne. Von oben nach unten: 31.07.2008,
06.08.2008, 17.08.2008 und 27.08.2008. Die Darstellung erfolgte analog
Abb. 66.
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Abb. 71.: Messung der Vertikalwindgeschwindigkeit mit dem Doppler Lidar wäh-
rend der CoBoLd Messkampagne. Von oben nach unten: 31.07.2008,
06.08.2008, 17.08.2008 und 27.08.2008. Die Darstellung erfolgte analog
Abb. 67.
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Abb. 72.: Tagesgang der Breite der Randzone Δh für die statistischen Konzepte Stan-
dardabweichung σh (rot) und Differenz zwischen dem vierten und 95ten
Perzentil h2 − h0 (blau) sowie für das Konzept der Übergangszone ΔhT Z
(schwarz). Während die Tagesgänge der statistischen Konzepte sehr par-
allel verlaufen, unterscheidet sich der Verlauf nach dem Konzept der Über-
gangszone zeitweise deutlich. In Abschnitten ohne Daten konnte die Aero-
solschichthöhe nicht ausreichend gut bestimmt werden.
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Abb. 73.: Tagesgang der Breite der Randzone Δh analog Abb. 72.

227



Abb. 74.: Tagesgänge der Einmischgeschwindigkeit we basierend auf der ungeglätte-
ten Aerosolschichthöhe (blau), der geglätteten Aerosolschichthöhe (rot) so-
wie auf der Turbulenzhöhe (grün). Es werden auch negative Geschwindig-
keiten auftragen, die aber im definierten Sinne keine Einmischgeschwindig-
keiten darstellen.
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Abb. 75.: Tagesgänge der Einmischgeschwindigkeit we analog Abb. 74.
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Abb. 76.: Tagesgänge der über die Aerosolschichthöhe (blau) bzw. die Turbulenzhöhe
(rot) gemittelten integralen horizontalen Längenskala l.
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Abb. 77.: Tagesgänge der über die Aerosolschichthöhe (blau) bzw. die Turbulenzhöhe
(rot) gemittelten integralen horizontalen Längenskala l.
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Abb. 78.: Tagesgänge der Obukhov Länge LMO.
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Abb. 79.: Tagesgänge der Obukhov Länge LMO.
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Abb. 80.: Tagesgänge des 95ten (blau), 90ten (grün), des 50ten (rot), des 10ten (tür-
kis) und des 5ten (magenta) Perzentils der Vertikalwindgeschwindigkeit.
Zusätzlich ist der Mittelwert des entsprechenden Intervalls als gestrichelte
schwarze Linie gekennzeichnet.
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Abb. 81.: Tagesgänge des 95ten (blau), 90ten (grün), des 50ten (rot), des 10ten (tür-
kis) und des 5ten (magenta) Perzentils der Vertikalwindgeschwindigkeit.
Zusätzlich ist der Mittelwert des entsprechenden Intervalls als gestrichelte
schwarze Linie gekennzeichnet.
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Abb. 82.: Tagesgänge des Maximums der Varianz der Vertikalwindgeschwindigkeit
σ2

w,max in der Aerosolschicht. Es sind die Ergebnisse aus zwei Verfahren dar-
gestellt: Ermittelung des absoluten Maximums (blau) und Werte des Maxi-
mums eines idealisierten Profils, das an das gemessene Profil angepasst
wurde (rot).
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Abb. 83.: Tagesgänge des Maximums der Varianz der Vertikalwindgeschwindigkeit
σ2

w,max in der Aerosolschicht analog Abb. 82.
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Abb. 84.: Tagesgänge der Schubspannungsgeschwindigkeit u∗ (blau) und der konvek-
tiven Geschwindigkeit w∗ (rot).
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Abb. 85.: Tagesgänge der Schubspannungsgeschwindigkeit u∗ (blau) und der konvek-
tiven Geschwindigkeit w∗ (rot).
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Abb. 86.: Tagesgänge der Temperatur (links) und des turbulenten Wärmeflusses in 3.3
m über Grund für CSIP (oben) und COPS (mitte), bzw. in 40 m über Grund
für CoBoLd (unten).
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Abb. 87.: Tagesgänge des horizontalen Windes in 4 m über Grund während CSIP
(oben) und COPS (mitte) bzw. in 40 m über Grund während CoBoLd (unten).
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Abb. 88.: Verlauf der horizontalen Windgeschwindigkeit im Bereich der Aerosol-
schicht. Die Windgeschwindigkeiten wurden mit Hilfe des Geschwindigkeits-
Azimut-Ausgabe-Algorithmus bestimmt (VAD-Algorithmus, Browning und
Wexler, 1968). Links für die Tage aus COPS, während derer alle 30 min
ein Scanmuster gefahren wurde, das die Anwendung des VAD-Algorithmus
gestattet, rechts für die CoBoLd-Tage, während derer zu jeder vollen Stun-
de die notwendigen Messungen vorhanden waren. Die grauen bis schwar-
zen Linien geben den Verlauf der Windgeschwindigkeit in verschiedenen
Höhenniveaus über Grund an (Legende jeweils unten). Die Punkte geben
die Mittelwerte und die Standardabweichungen in der turbulenten Grenz-
schicht wieder, die blaue Linie den geglätteten Verlauf der gemittelten
Windgeschwindigkeit.
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