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Die Berechnung von Windfeldern und
Schubspannungsgeschwindigkeiten an der
Wasseroberflache

Von DETLEF HINNEBURG, ARMIN RAABE und GERD TETZLAFF

Zusammenfassung

Die Modellierung des Seegangs und der Wasserstromungen sowie die Nutzung und Verall-
gemeinerung von gemessenen Windzeitreihen setzen die Kenntnis der antreibenden Kraft des
Windes und ihrer raumlichen Verteilung voraus. Diesem Zweck wird die hier vorgestellte Me-
thode zur Erzeugung (Simulation) von Windfeldern gerecht, aus denen auch die erforderlichen
Schubspannungsgeschwindigkeiten hervorgehen. Der allgemeinen Beschreibung des verwende-
ten mesoskaligen Atmosphirenmodells folgt die ausfiihrliche Darstellung spezieller Modellas-
pekte, die in diesem Zusammenhang von Bedeutung sind: z. B. die Horizontalauflosung der Bo-
denstrukturen, die Berticksichtigung der Wellenbildung und die Behandlung der Zeitverinder-
lichkeit.

Im Ergebnisteil werden hauptsichlich die mit dem Simulationsmodell berechneten qua-
sistationiiren Windsituationen (Windatlas) und deren Gegeniiberstellung mit den Beobach-
tungsbefunden vorgestellt. Dariiber hinaus werden zwei Methoden zur Erzeugung zeitverin-
derlicher Windsituationen, ebenfalls im Vergleich mit Beobachtungsergebnissen, prisentiert: dic
parametergesteuerte Interpolation im Windatlas und die zeitgesteuerte Simulation. Beide Me-
thoden weisen in der Anwendung unterschiedliche Vor- und Nachteile auf.

Summary

The numerical simulation of waves and currents based on measured wind data requires
knowledge of the spatial distribution of wind as a driving force. The paper presents a method for
the simulation of wind fields and their associated shear forces. Following a general description of
the model, special aspects relevant to its application are described: horizontal resolution of the sur-
face structures, consideration of wave growth, and the handling of time dependence.

Model application led to a set of quasi-stationary wind fields (wind atlas) which are compa-
red to observed data. Moreover, two methods for cveating time-dependent episodes are presented
and discussed: generation of a series of subsequent wind fields based on wind atlas data interpo-
lation and the direct time-controlled simulation. Results are again compared with observational

data.
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1. Einfihrung

Die im Untersuchungsgebiet beobachteten Kiistenverinderungen werden von der be-
stindig wirkenden Meeresbrandung und den Wasserstromungen verursacht, als deren trei-
bende Kraft das Windfeld wirkt. In dieser Rolle bestimmt der Wind nicht nur Stirke und
Richtung des Seegangs und der Strémung, sondern mittelbar auch den wechselnden Wasser-
stand, der die entscheidende Voraussetzung fiir Kiistenverlagerungen schafft (BECKMANN,
1997). Seitens verschiedener Themenbereiche, die in diesem Heft zusammengefasst darge-
stellt sind, entsteht deshalb die Notwendigkeit, die lokale Verteilung der Wind- und der
Schubspannungsgeschwindigkeit zu berechnen. Diese Grofien finden ihre Anwendung so-
wohl in der hydrodynamischen Modellierung der See (siche die Beitrige von BORNGEN etal.
und von WEILBEER und ZIELKE) als auch auf anderen Ebenen wie beispielsweise der Gene-
ralisierung bzw. Transformierung einzelner Beobachtungsreihen (siche z. B. die Beitrige von
BECKMANN und TETZLAFF).

Der Schwerpunkt der hier vorgelegten Windfeld-Berechnungen liegt auf der raumlich
differenzierten Ermittlung der bodennahen Windgeschwindigkeit und Schubspannungs-
geschwindigkeit insbesondere iiber den Wasserflichen. Das Quadrat der Schubspannungs-
geschwindigkeit beschreibt unmittelbar den spezifischen Impulsfluss des Windes auf der
Erd- oder Wasseroberfliche und vermittelt einerseits die bremsende Wirkung des Unter-
grundes auf den Wind und andererseits die antreibende Kraft fiir den Seegang.

Das Untersuchungsgebiet mit einer Ausdehnung von 90 km x 70 km erfordert unter die-
sen Umstinden die Anwendung eines mesoskaligen und dynamischen Atmosphirenmodells.
Das auf der Grundlage von GESIMA (KAPr1za u. EPPEL, 1992; EPPEL et al., 1995) ent-
wickelte nicht-hydrostatische Modell (siche Kapitel 2) gewihrleistet die Erfassung von Bo-
denstrukturen mit einer Aufldsung bis unter 1 km und beriicksichtigt semi-empirisch den
Einfluss des lokalen Seegangs auf die turbulente Reibung des Windes. Auflerdem erméglicht
die externe Zeitsteuerung der grofiskaligen Anstromung das Simulieren mehrtigiger Wind-
ereignisse. Die numerische Genauigkeit und Stabilitit der Simulationen wird durch einen ak-
tiven Modellgebietsrahmen, ein explizites Gitter fiir die turbulenten Terme und die adiabati-
sche Initialisierung des heterogenen Untergrundes speziell gefordert.

Die topographisch relevanten Parameter wie Oberflichentyp, Landhéhe und Wasser-
tiefe sind in Abb. 1 fiir das gesamte Gebiet in der vom Modell akzeptierten Auflosung von
250 m wiedergegeben (vgl. Kapitel 2.2.1). Die Grauskala des Untergrundes ordnet die Ober-
flichentypen nach steigender Rauhigkeitslinge. Im Zentrum des Modellgebietes befindet
sich die Halbinsel Fischland-DarR-Zingst. Den 6stlichen Rand nimmt die Westhilfte der
Insel Riigen ein, und im Nordwesten wird ein Segment der danischen Insel Falster in Hohe
von Nykobing erfafit. Die begrenzenden Stidte Rostock im Westen und Greifswald im
Osten bleiben wenige Kilometer stidlich des Randes aufierhalb, nur Rostock-Warnemiinde
erscheint im dufersten Siidwesten. Die Stadt Stralsund hebt sich durch die schwarz bis dun-
kelgrau markierten Stellen im siidostlichen Viertel der Abb. hervor. Der eingeblendete innere
Rahmen markiert eine Unsicherheitszone von 2 km Breite fiir moglicherweise unrealistische
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Abb. 1: Topographie des Modellgebietes

Simulationsergebnisse infolge der jenseits der Grenzen nicht erfassbaren Untergrundver-
hiltnisse. Die Eckpunkte des ebenen Modellkoordinatensystems weisen die folgenden geo-
graphischen Koordinaten auf:

NW: 11°57°08” 6.L./54° 47’ 51" n.B.

NO: 13°21°00” 6.L./ 54° 49’ 25" n. B.

SW: 11°59°55” 6.L./54°10’ 10” n.B.

SO: 13°22°33”6.L./54°11" 44" n.B.

2. Modell
21 Allgemeines

Wihrend dieses Kapitel einige allgemeine Eigenschaften des Grundmodells GESIMA
aufzihlt, werden die auf speziellen Gebieten vorgenommenen Modellerweiterungen in den
nachfolgenden Kapiteln beschrieben. Zu tiefergehenden Erliuterungen der Dynamik oder zu
Aspekten der hier nicht betrachteten Strahlungs- und Kondensationsprozesse wird auf die
ausfiihrliche Beschreibung des Grundmodells verwiesen (KAPITZA u. EPPEL, 1992; EPPEL
et al., 1995).
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Die Simulation der atmosphirischen Bewegung erfolgt unter den modellierten Kriften
der turbulenzbedingten Reibung der Luftschichten untereinander und an der heterogenen
Erdoberfliche, der infolge der Erdrotation auftretenden Coriolisbeschleunigung, des grofi-
skaligen (geostrophischen) Druckgradienten, der thermisch bedingten Druckstérungen und
des dynamischen Druckgradienten, der die Kontinuitit des Flusses auf inkompressibler
Basis sichert. Damit wird besonders dem Einfluss der konkreten Bodengestalt auf die Aus-
bildung der atmosphirischen Grenzschicht und ihrer inneren Struktur Rechnung getragen.
Die Modellgleichungen werden numerisch in einem gelindefolgenden Koordinatensystem
gelost.

Die Berechnungen zur lokalen Windgeschwindigkeit und Temperatur erfordern neben
anderen Daten die Vorgabe des grofiskaligen (geostrophischen) Windes bzw. Druckes und
thermischen Vertikalprofils. Unter den Bedingungen eines konstanten geostrophischen
Druckgradienten (Erweiterung siche in Kapitel 2.4.2) wird der zeitliche Stromungsverlauf als
Folge der Eigendynamik (z. B. Schwerewellen) und verinderlicher Einstrahlung (Tagesgang)
simuliert. Die Groflen der Windgeschwindigkeit und Temperatur sind im Zentrum der Zel-
len des Modellgitters lokalisiert und in dhnlicher Weise die der Schubspannungsgeschwin-
digkeit auf der Erdoberfliche.

Der Anfangszustand der (ein)stromenden Luftmasse, d.h. das Vertikalprofil der rele-
vanten Grofen, wird extern durch eine 1-dimensionale (vertikale) Modellvariante berechnet
und anschliefend dem Hauptmodell iibergeben. Da diese Grundzustinde einem homogenen
Untergrund entsprechen, findet innerhalb der Modell-Laufzeit zusitzlich zu allen anderen
Prozessen die Adaption an die Heterogenitit des Modellgebietes statt.

22 Horizontale Aspekte
221 Subskalige Strukturen

Fiir das in Abb. 1 gezeigte Gebiet mit einer Fliche von 90 km x 70 km wurde die ver-
hiltnismiRig hohe numerische Modellauflésung von 1 km realisiert. Trotzdem sind klein-
raumige Bodenstrukturen von einem regelmifligen Koordinatennetz nicht erfassbar und bil-
den subskalige Inseln. Dadurch entsteht in Gitterzellen mit Teilflichen unterschiedlicher
Rauhigkeit das Problem der Mittelung zu einem effektiven Wert fiir die skalige Rauhigkeit.
Im vorliegenden Modell erfolgt diese Mittelung nach einem Verfahren von CLAUSSEN (1990).

Im Prozess der vertikalen turbulenten Diffusion dient die Rauhigkeitslinge z, der Be-
stimmung des unteren Randwertes des spezifischen Impulsflusses, der mit dem Quadrat der
Schubspannungsgeschwindigkeit U. identisch ist. Im Fall neutraler Schichtung gilt das
logarithmische Windgesetz (siehe z. B. PICHLER, 1986, S. 402 ff.), aus dem sich dieser Wert in
Abhingigkeit von der Windgeschwindigkeit U in der Hohe z ermitteln lifit (Karman-Kon-
stante k = 0,4):

U(z) = (U./k) In(z/z,) (1)

Dieser Zusammenhang wird im Mittelungsverfahren verwendet, um aus der Bilanz der
subskaligen Impulsfliisse auf die flichengemittelte, effektive Rauhigkeit zu schlieflen.
Zunichst ist fiir jede Gitterzelle in Abhingigkeit von der subskaligen Rauhigkeitsvariation
eine bestimmte (blending) Hohe b festzulegen, in welcher sich die subskaligen Impulsfliisse
optimal zu einem skaligen Flufl formieren. Diese Héhe, in welcher die Summe aus horizon-
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taler Variation des Flusses und vertikaler Abweichung vom lokalen (subskaligen) Gleichge-
wicht ein Minimum annehmen soll, bestimmt sich niherungsweise wie folgt (CLAUSSEN,
1990):

b=0,7 z, (/2,)°* (2)

Darin bedeuten z, und | typische (mittlere) Werte fiir die Rauhigkeit und die Wellenlinge
ihrer Variation in der betreffenden Gitterzelle. Da der Wertebereich dieser Grifen begrenzt
und ihr Einfluss iiber b auf das Endresultat des Verfahrens unkritisch ist, wird hier einheit-
lich fiir alle Zellen der Wert von b auf 65 m festgelegt. Bis zu dieser Hohe kann die Giiltigkeit
von Gleichung (1) innerhalb jeder Substruktur niherungsweise vorausgesetzt werden. In
einem zweiten Schritt konnen deshalb die subskaligen Impulsfliisse (d. h. die Quadrate der
Schubspannungsgeschwindigkeiten) mittels der auf die Hohe b angewandten lokalen Wind-
profile (1) ausgedriickt und anschliefend iiber eine Gitterzelle arithmetisch gemittelt werden:

U2 = k2 UbY [In(b/z)]> (3)

Diesem mittleren Impulsfluss wird ein skaliges Windprofil zugeordnet, das in gleicher
Form wie (1) fiir die mittleren (skaligen) Groflen U, U. undz, gilt Dieses mittlere Wind-
profil wird auf die Gleichsetzung des entsprechenden Impulsflusses U, > mit dem berech-
neten Mittelwert (3) gegriindet:

K U, (0 [inb/zg,)I* = k U®F [In(b/z)] *)

Die voraussetzungsgemif in der Hohe b bestehende annihernde Homogenitit der sub-
skaligen Windgeschwindigkeiten (U = U, ) fiihrt von Gleichung (4) auf eine Formel zur Be-
rechnung der effektiven (skaligen) Rauhigkeit z,_ fiir die betreffende Zelle:

(In(b/z,,)]? = [In(b/z,)]? (5)

Obwohl die beschriebene Prozedur (CLAUSSEN, 1990) nur fiir neutrale Schichtungsver-
hiltnisse giiltig ist, verursacht die Anwendung von Formel (5) auch in anderen Fillen weni-
ger Fehler als jede willkiirliche Festlegung eines skaligen Rauhigkeitsparameters. Den unter-
schiedlichen subskaligen Oberflichentypen sind die folgenden Rauhigkeitsparameter z,
zugeordnet (Rauhigkeitsatlas von AGTERBERG und WIERINGA, 1989; beziiglich der Wasser-
oberfliche siche Kapitel 2.3.1):

Sand: 0,004 m
Wiese: 0,07 m
Feld: 0,17 m
Garten: 0,35 m
Wald: 0,75 m
Dorf/Kleinstadt: 0,8 m

Grofl-/Innenstadt: 1,2

Die vorliegenden Simulationen basieren auf einer topographischen Auflésung von

250 m im Gesamtgebiet (siche Abb. 1). Das bedeutet die 16fach feinere flichenmifige Erfas-
sung der Realstruktur des Bodens als sie durch die numerische Auflésung der Modellglei-
chungen (1 km) méglich ist. Die Reprisentanz der Modellergebnisse als Flichenmittelwerte
verbessert sich dadurch wesentlich. Die geringen Bodenerhebungen im Modellgebiet treten

g
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hingegen im Vergleich zu den Rauhigkeitsstrukturen in ihren Auswirkungen in den Hinter-
grund (vgl. HINNEBURG und TETZLAFF, 1996), ihre Beriicksichtigung erfolgt trotzdem
flichengemittelt iiber die skaligen Bezugspunkte.

222 Aktiver Auflenrahmen

Im allgemeinen ist die Heterogenitit des Untergrundes und der meteorologischen Va-
riablen nicht auf den zentralen Bereich des Modellgebietes begrenzt (siche z. B. Abb. 1), so
daf die Gebietsrander selbst inhomogen werden. Deshalb ist eine angepafite Randbehand-
lung in den Modellen unumganglich.

Solange von einer Nestung in einem groferskaligen Modell abgesehen wird, ist die Vor-
gabe der seitlichen Randwerte nur von innen moglich (z. B. KApiTzA und EPPEL, 1987). Dar-
aus entsteht jedoch die Gefahr einer unkontrollierten Drift der Modellsung, da eine An-
kopplung der Rinder an die Aulenwelt fehlt. Aulerdem ist die Modellierung an konstante
iuBere Bedingungen (z. B. grofiskaliger Druckgradient) gebunden, nur der Tagesgang der so-
laren Einstrahlung wird beriicksichtigt. Um das mesoskalige Atmosphirenmodell diesbe-
ziiglich auf ein Zwischenstadium passiver Nestung zu heben (siehe z. B. HEIMANN, 1988),
wurde die externe Steuerung des grofiskaligen Druckgradienten eingerichtet. Wihrend im
folgenden die lokalen Voraussetzungen dafiir erliutert werden, geht das Kapitel 2.4.2 auf die
Realisierung der externen Steuerung ein.

Ein zusitzlicher Rahmen von je zwei Maschenbreiten (2 km) auflen um das eigentliche
Modellgebiet schafft zunichst ein Mindestmafl an numerischer Abschirmung des Randes
und fordert die Ausbildung gleichformigerer Verhiltnisse an den Einstrémrindern. Zur Ho-
mogenisierung dieses Rahmens werden ausschlieflich zwei typische Rauhigkeiten verwen-
det (fiir Wasser und fiir Land; siche auch Kapitel 2.4.1), die den inneren Kiistenverlauf senk-
recht zum jeweiligen Rand nach auflen fithren. Infolge des hinzugefiigten Rahmens ver-
grofiert sich das numerische Modellgebiet entsprechend.

Parallel zur 3-dimensionalen Simulation werden durch das Modell die 1-dimensionalen
Simulationen fiir den Grundzustand am Einstrémrand (fiir Wasser und fiir Land; siche Ka-
pitel 2.1) weitergefiihrt. Die resultierenden Vertikalprofile werden fiir eine Berechnung der
Randwerte am Einstrémrand verwendet. Ortsvariable Kopplungskoeffizienten sorgen fiir
homogene Bedingungen jenseits einer zur Stromungsrichtung senkrechten Front vor der
Einstromecke des Modells und fiir die advektive Beeinflussung der Randwerte. Diese Me-
thode eignet sich sowohl zur externen Zeitsteuerung der Simulationen (Kapitel 3.2) als auch
zur Stabilisierung quasistationirer Stromungsberechnungen (Kapitel 3.1).

23 Vertikale Aspekrte
23.1 Turbulente Wellenanregung

Wihrend iiber dem Festland die turbulente Reibung des Windes in der Regel ohne
Riickwirkung auf die Bodenrauhigkeit bleibt, besteht mit der Wasseroberfliche eine Wech-
selwirkung, die zu variablen Rauhigkeitslingen fiihrt (z. B. Formel von CHARNOCK, 1955).
Das Untersuchungsgebiet (Abb. 1) wird iiberwiegend von Wasserflichen der Ostsee und der
Boddengebiete eingenommen, die sich an vielen Stellen als sehr flach und eng begrenzt er-
weisen. Auch diese lokalen Verhiltnisse sind von direkter Auswirkung auf die Entfaltung des
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Seegangs und finden in einem komplexen Rauhigkeitsmodell von JOHNSON und VESTED
(1992) Beriicksichtigung.

In diesem Modell wird schrittweise (a) die Rauhigkeit der Wasseroberfliche mit dem
Wind und dem Seegang in Verbindung gebracht, (b) der relevante Seegang auf die typischen
Seegangsparameter zuriickgefiihrt und (c) deren Abhingigkeit von der Topographie unter-
sucht. Dabei finden auch empirisch gestiitzte Zusammenhinge Anwendung. Eine direkte Be-
rechnung der Seegangsparameter durch ein eigenstindiges hydrodynamisches Seegangs-
modell wiirde eine unverhiltnismifig aufwendige Kopplung zwischen Atmosphiren- und
Seegangsmodell erfordern (s. RUDOLPH, 1993).

3.) Zy {Uu HM, W)

Die funktionale Abhingigkeit der Rauhigkeit der Wasseroberfliche wird abgeleitet aus
der Vorstellung, dass zur turbulenten Reibung nur die Amplituden der hochfrequenten
Wellen beitragen und diese den (groferen) Wellen des Energiepeaks aufsitzen. Daraus ergibt
sich fir die Relativgeschwindigkeit des Windes beziiglich dieser Peakwellen (Geschwindig-
keit W) ebenfalls ein Gesetz der Form (1) (vgl. KITAIGORODSKII und VOLKOV, 1965) mit
einem ausschlieflich vom hochfrequenten Anteil verursachten Rauigkeitsmafl z,;:

U(z)- W = (U./k) In(z/z,) (6)
Aus den Gleichungen (1) und (6) resultiert die gesuchte Abhingigkeit der Rauigkeit z,:
Ty m gy W (7)

Da die Gleichung (7) nicht fiir negative Relativgeschwindigkeiten hergeleitet ist, wird in
diesen Fillen eine empirische Formel von DONELAN (1990) verwendet (siche unten Glei-
chung (9)). In beide Formeln fiihren JOHNSON und VESTED (1992) als amplitudenbestim-
menden Faktor einheitlich die Gréfe H,; (Wurzel der integrierten Energie der hochfre-
quenten Wellen bzw. '/, ihrer signifikanten Wellenhohe) ein und nehmen eine Eichung von
Gleichung (7) an der empirischen Formel von SMITH und BANKE (1975) vor. Die an der je-
weiligen Giiluigkeitsgrenze zusammengefiihrten Formeln der seegangsabhingigen Rauigkeit
der Wasseroberfliche lauten damit wie folgt (JOHNSON und VESTED, 1992):

z,=0,31 H e™* W/Us fir U./W > 0,1 (8)

2o=2,06 H,, (U/W)2  fiir U/W <01 ©)

b) th (L), W (T, L]:

Der nichste Schritt fithrt die Energiegrofe H,; der hochfrequenten Wellen und die Pha-
sengeschwindigkeit W der Peakwellen auf die Periodendauer T und die Wellenlinge L der
Peakwellen zuriick. Die Grofie H, ; ergibt sich aus dem Integral iiber ein analytisches Wellen-
energiespektrum von KITAIGORODSKII et al. (1975) mit einer Abschneidegrenze fiir die hoch-
frequenten Wellen in Hohe des 1,5fachen Wertes der Wellenzahl 2 m/L des Peakmaximums
(s. GL. (A4) in JOHNSON und VESTED, 1992);

H,, = 0,004745 L (10)
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Zusammen mit der allgemeingiiltigen Beziehung fiir die Phasengeschwindigkeit
W=L/T (11)

ist damit der rauhigkeitserzeugende Seegang durch die Groflen T und L der Peakwellen
charakterisiert.

¢) T(Upptd)L (Ut d)

In einem letzten Schritt werden zur Beschreibung des Peakmaximums des Seegangs die
Windgeschwindigkeit U, in 10 m Hohe, die der Wellenentwicklung zur Verfiigung stehende
Windstreichlinge (Fetch) f und die wellenhéhenbegrenzende Wassertiefe d herangezogen.

Die Wellenperiode T der Wellen des Energiepeaks wird nach der empirischen Formel fiir
Flachwasser-Seegang aus dem Shore Protection Manual des U.S. Army Corps of Engineers
ermittelt (s. in: AUSSCHUSS FUR KUSTENSCHUTZWERKE, 1993, S. 84 £.):

T = (7,54 U,/g) c tanh {0,0379 (g f/U,.3)"" / ) (12)

¢ = tanh (0,833 (g d/U, )%}
g=9,81 ms™

Schlieflich lisst sich die Wellenlinge L iterativ als Funktion von T und d aus der Wellen-
dispersionsgleichung (s. z. B. WELLS, 1986, S. 231) bestimmen:

(2w /Ty = (2 mg/L) tanh(2 wd/L) (13)

Der beschriebene Formalismus liefert an jedem Ort zu gegebener Wassertiefe d und
windrichtungsabhingig zu ermittelnder Windwirklinge f (windaufwirts gerichtete Entfer-
nung zum Ufer) aus den Werten der Windgeschwindigkeit U, und der Schubspannungs-
geschwindigkeit U. die lokale Rauhigkeit z, der Wasseroberfliche. Die zwischen diesen
drei Gréfien bestehenden wechselseitigen Abhingigkeiten stellen sich in der Simulationszeit
jederzeit stabil ein. Wihrend die lokalen Wassertiefen wie die iibrigen topographischen An-
gaben (siche Abb. 1) dem Modell zur Verfiigung gestellt werden, findet die Berechnung der
Windwirklingen im Modell in Abhingigkeit von der Windrichtung statt. Die aufierhalb der
Modellgebietsgrenzen liegenden Uferlinien werden pauschal in Gestalt von randparallelen
Linien in mittleren Entfernungen zum jeweiligen Modellrand bei der Fetch-Berechnung
beriicksichtigt.

23.2 Explizites Turbulenzgitter

Mesoskalige Atmosphirenmodelle operieren notwendigerweise mit einem vertikal
nichtiquidistanten Modellgitter, um die numerische Aufldsung in Bodennihe (hier 4 m)
zu erhdhen (vgl. HUPFER und RAABE [1994] zur Hohe der internen Grenzschicht). Alle
primiren Variablen wie die Geschwindigkeitskomponenten und die Temperatur sind an den
Mittelpunkten der Gitterflichen bzw. -zellen fixiert. Die an diesen Orten gemifl den Mo-
dellgleichungen zu bestimmenden Groflen und deren Differentiale sind unter Zugrunde-
legung der ungleichen Distanzen zwischen benachbarten Werten zu berechnen. Das betrifft



Die Kiste, 61 (1999), 89-110
o7

insbesondere alle Terme, die die turbulente Reibung zwischen den Luftschichten beschrei-
ben. Die Bedeutung dieses numerischen Problems wichst mit der Stirke der geometrischen
Verzerrung des Gitters.

Damit alle primiren und abgeleiteten Gréflen auf ausgewiesenen Gitterplitzen positio-
niert und exakte Interpolationen moglich sind, wurde ein zweites, versetztes Vertikalgitter
eingefiihrt. Auf ihm sind die Turbulenzterme definiert. In dhnlicher Weise wird innerhalb der
untersten Modellschicht, wo ein logarithmischer Funktionsverlauf fiir die meisten dynami-
schen Variablen vorauszusetzen ist, zwischen den im Mittelpunkt lokalisierten Variablen und
den Mittelwerten der Gitterzellen unterschieden. Das hat beispielsweise Auswirkungen auf
die Bedingungen zur Fluferhaltung.

Aus gleichen Griinden wurde die im Grundmodell praktizierte alternierende Positio-
nierung ciniger Variablenwerte (MacCormack-Schema; vgl. HINNEBURG, 1996) in vertikaler
Richtung durch eine Fixierung ersetzt. Diese Modifikation wirkt sich verstirke im Falle oro-
graphischer Unebenheit des Untergrundes aus. In diesem Zusammenhang erfolgte im ter-
rainfolgenden Koordinatensystem auch die Einfithrung einer horizontalen Schranke (300 m),
oberhalb deren das Gitternetz vollkommen horizontal und glatt verliuft und numerisch be-
dingte Effekte ausgeschlossen sind. Aufferdem wird im gesamten Modellgebiet eine kon-
stante Definitionshohe (10 m iiber Grund) fiir die bodennahen Ergebnisgrofien unabhingig
von der lokalen Bodenhéhe aufrechterhalten.

24 Zeitaspekrte
24.1 Initialisierungsprozess

Die Simulation der zeitlichen Entwicklung von Stréomungsfeldern erfordert die Kennt-
nis des Ausgangszustandes, der jedoch auch durch Simulation erzeugt werden muss. Die
Initialisierung dieses Grund- bzw. Ausgangszustandes der atmosphirischen Variablen er-
folgt in zwei Schritten: (a) einer horizontal homogenen Initialisierung und (b) einer an-
schlielenden heterogenen Adaption.

a) Horizontal homogene Initialisierung:

Unter Ausschluss aller horizontal differenzierend wirkenden Prozesse werden von
einem 1-dimensionalen (vertikalen) Modell die sich einstellenden vertikalen Gleichgewichts-
profile der Variablen berechnet. Diese bestimmen einen horizontal vollkommen homogenen
Zustand der Atmosphire, der die Luftmasse vor ihrem Eintritt in das Modellgebiet grof-
skalig charakterisiert. Neben den Vorgaben fiir Windgeschwindigkeit und Temperaturprofil
oberhalb der Grenzschicht ist die Wahl des vorherrschenden Untergrundes (d. h. der typi-
schen Rauhigkeitslinge) im windaufwirts gelegenen Vorfeld der Modellregion von Bedeu-
tung, Der gleiche Untergrundtyp setzt sich im Aulenrahmen am Einstromrand fort (vgl. Ka-
pitel 2.2.2).

Zum Startzeitpunkt der 3-dimensionalen Simulation werden der gesamte Untergrund
(Orographie und Rauhigkeitsverteilung) und alle Variablenfelder horizontal homogen mit
den Ergebnissen der 1-dimensionalen Vorsimulation initialisiert. Der erste Zeitschritt zur In-
tegration der Modellgleichungen setzt demzufolge die 1-dimensionale Modellrechnung un-
verindert und ohne lokale Differenzierung fort.
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b) Heterogene Adaption

Dic initialisierten homogenen Felder der Variablen entsprechen der vollkommen ebenen
und gleichmifig rauhen Unterlage zu Beginn der Simulation. Innerhalb cines festzulegenden
Adaptionszeitraumes (hier 20 Minuten) werden wihrend der 3-dimensionalen Simulation
die Werte der lokalen Orographie und Rauigkeit stetig verindert, bis sie ihre endgiiltigen
Grofen erreicht haben. In diesem Prozess der langsamen Anpassung der Variablenwerte an
die differenzierte Unterlage werden alle modellierten Gleichungen des 3-dimensionalen Mo-
dells wirksam. Nach Ablauf der Adaptionszeit bleiben die Unterlageneigenschaften zeitlich
konstant, und die Simulation setzt sich in normaler Weise fort.

Die wihrend der Adaptionszeit eingeleitete schrittweise Verinderung der Topographie
findet wie folgt statt: Die orographische Hohe eines jeden Punktes wird linear dem Zielwert
genihert. Gleichzeitig erfolgt eine auf die aktuelle Orographie bezugnehmende Korrektur
simtlicher Variablenwerte, da sich mit der Orographie auch das gelindefolgende Koordina-
tensystem verindert. Die Rauigkeit hingegen wird in einem Grad geindert, dass der Impuls-
fluss am Boden (d.h. das Quadrat der Schubspannungsgeschwindigkeit) als prozess-
wirksame Grofle einen linearen Zeitverlauf nimmt.

Im Unterschied zu einer abrupten Konfrontation der homogen verteilten Startvariablen
mit dem heterogenen Untergrund (wie in GESIMA, s. EPPEL et al., 1995) fihrt das langsame
Initialisieren der realen Bodenstrukturen zu einer Dimpfung der auftretenden stérenden
Schwingungen.

242 Externe Zeitsteuerung

Die reale Entwicklung der Temperatur- und Windfelder eines mesoskaligen Gebietsaus-
schnittes resultiert nicht nur aus den lokalen Prozessen, sondern auch aus Vorgingen im
grofiskaligen Mafistab, beispielsweise der Advektion variabler Luftmassen. In der vorliegen-
den Arbeit wird deshalb neben der Simulierung typisch mesoskaliger Vorginge auch die zeit-
liche Steuerung der grofiskaligen (geostrophischen) Anstrémungsrichtung und -geschwin-
digkeit praktiziert.

Der zeitgesteuerte geostrophische Wind als Parameter fiir die grof8skaligen Druckinde-
rungen bildet die Grundvoraussetzung fiir die Lésung der dynamischen Modellgleichungen
(Schritt a). Die Losung selbst (das Stromungsfeld) ist jedoch ebenfalls zielgerichtet anzupas-
sen (zu forcieren), da sie sich annihernd im Gleichgewicht mit den aktuellen Druckverhilt-
nissen befindet und gleichzeitig mit ihnen den Gebietsausschnitt beherrscht (Schritt b). Von
Bedeutung sind auch die Randbedingungen, da sie die Verbindung zum auflerhalb des Mo-
dellgebietes bestehenden Zustand der Atmosphire herstellen (Schritt c).

a) Richtung und Betrag des geostrophischen Windes, der im Modell als homogen vor-
ausgesetzt wird, sind zeitabhingig vorzugeben. Dem Modell stehen damit die akruellen
grofiskaligen Druckverhiltnisse zur Verfiigung, die iiber die Modellgleichungen eine elasti-
sche Reaktion der Losung hervorrufen.

b) Die hier betrachteten grofiskaligen Druckinderungen beziehen sich jedoch nicht auf
die Verfolgung einer bestimmten (bewegten) Luftmasse, sondern auf einen ortsfesten Ge-
bietsausschnitt, in dem die vorherrschende (variable) Luftmasse annihernd im geostrophi-
schen Gleichgewicht mit den jeweiligen Druckverhiltnissen steht. Deshalb ist zusitzlich zur
(elastischen) Losung der aktuellen Modellgleichungen eine gezielte Anpassung (Forcierung)
der Losung an die aktuellen Bedingungen vorzunchmen. Diese externe Anpassung des Wind-
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feldes an die duferen Bedingungen erfolgt durch Zusatzterme in den Modellgleichungen,
die eine zur geostrophischen Windgeschwindigkeitsinderung gleichgerichtete Variation des
lokalen Windes bewirken. Dabei wird die Winkeldrehung identisch und die Geschwindig-
keitsinderung proportional zur betreffenden geostrophischen Groe gewihlt. Die Feinab-
stimmung wird im normalen Simulationsablauf vollzogen.

¢) Fiir eine zuverlissige Fiihrung der zeitabhingigen Modellrechnungen mit vorgege-
benen Parameteranderungen ist es auflerdem zweckmifig, die Randbedingungen am Ein-
stromrand durch die Eigenschaften der einstromenden Luftmasse vorzugeben bzw. zu be-
einflussen. Zu diesem Zweck werden zusitzlich zu den im Modellgebiet dreidimensional
miteinander verkoppelten Variablen die gleichen Gréfien mit ausschlieflich vertikaler Kopp-
lung (1-dimensional) zur Beschreibung der einstrémenden homogenen Luftmasse berechnet
(vgl. Kapitel 2.2.2). Die 1-dimensionalen Losungen werden der gleichen Forcierung unter-
zogen wie die 3-dimensionalen (Punkte a und b). Sie bestimmen iiber einen einfachen ad-
vektiven Prozess die Randwerte am Einstrémrand, wobei der Abstand der homogenen Front
zum Modellgebiet frei wihlbar ist.

3. Ergebnisse
3.1 Stationire Windfelder
3.1.1 Windatlas

In einer durchmischten Atmosphire unter konstanten thermischen Verhiltnissen fiihren
die atmosphirischen Simulationen auf nahezu stationire Strémungsmuster. Die in vorlie-
gender Arbeit berechneten Windfelder wurden fiir das thermische Profil einer neutralen
Reibungsschicht (9,8 K/km) mit dariiberliegender Standardatmosphire (6,5 K/km; siehe z. B.
PICHLER, 1986, S. 149{.) ermittelt. Sie sind nach dem geostrophischen Wind (Hohenniveau
850 hPa bzw. 1500 m) geordnet und zu einem Windatlas (HINNEBURG, RAABE und TETZLAFF,
1997) zusammengefasst. In Abhangigkeit von der Stromungsrichtung (Land- oder See-Her-
kunft) wurden zwei Arten von Luftmassen mit typischen Hohen der Reibungsschicht unter-
schieden.

Der geostrophische Wind ist in 12 Richtungen D, (Abstand 30°) und in 9 Geschwindig-
keitsstufen U, (Abstand 5 ms™, zuletzt 10 ms™) clngctellt Mit diesen 108 Klassen werden
alle groﬁskallgen Stromungsrichtungen und -stirken erfasst. Zwischenzustinde lassen sich
daraus durch entsprechendes Interpolieren konstruieren. Jedes Windfeld besteht aus punkt-
weisen Angaben zu Richtung und Geschwindigkeit des Windes in 10 m Héhe auf einem
festen Gitter mit 1 km Abstand. Die unterhalb dieser Auflosung bestehenden Strukturen des
Untergrundes sind in gemittelter Form beriicksichtigt (siche Kapitel 2.2.1).

Alle berechneten Felder der Wind- und der Schubspannungsgeschwindigkeit sind als ge-
speicherte Datensitze (Diskette/CD) verfiigbar. Dariiber hinaus sind die Windfelder in einer
leicht quantifizierbaren Form graphisch dargestellt worden. Zu diesem Windatlas gehort ein
umfangreicher Anwendungsteil mit Hinweisen und Programmen zum Interpolieren in und
zwischen den einzelnen Datenfeldern. Zu bekannten (gemessenen) Werten des Héhenwin-
des oder des Bodenwindes einer bestimmten Station lassen sich die zugehérigen Windfelder
komplett ermitteln. Damit werden Anwendungen in den anderen Themenbereichen dieses
Heftes erschlossen. So lassen sich lokale Werte an relevanten, jedoch nicht im Messnetz ver-
tretenen Orten gewinnen (s. Kapitel 3.1.2 und die Beitrige von BECKMANN und TETZLAFF
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D10 ..... uto DIN = 46.9 deg., UN = 7.4 m/s, seo surface

Abb. 2: Windfeld in 10 m Héhe fiir Nordost-Héhenwind 10 ms™!

sowie von BORNGEN et al.) oder vollstindige zeitliche Ablaufe als Windfeldserien zu-
sammenstellen (siche Kapitel 3.2). In diesem Zusammenhang sei auch auf die Moglichkeit
zur Berechnung regionaler Windklimadaten auf der Grundlage des Windatlas und einer vor-
zugebenden Hiufigkeitsverteilung von einer Beobachtungsstation hingewiesen (statistisch-
dynamische Regionalisierung, siche z.B. FREY-BUNESS et al., 1995, und BRUCHER et al.,
1994).

Zur Veranschaulichung werden in den Abb. 2 bis 5 beispielhaft vier Windfelder aus
dem Windatlas (HINNEBURG et al., 1997) wiedergegeben, die zu einem geostrophischen
(Hohen-)Wind der Stirke U, =10 ms™" aus vier verschiedenen Richtungen D, (ungetihr NO,
SO, SW, NW) gehoren. Neben den Isolinien fiir die lokale Windgeschwindigkeit (U,,) und
-richtung (D ;) in 10 m Hohe finden sich zu jeder Situation die gleichen Grofien auch fiir den
vor dem Einstromrand bestehenden homogenen Zustand der Atmosphire (U, , D, ) mit der
charakteristischen Rauhigkeit (z,) angegeben (vgl. Kapitel 2.2.2). Weitere Informationen
wurden im Zusammenhang mit dem in Abb. 1 vorgestellten Modellgebiet gegeben (siche
Kapitel 1). In den Darstellungen der Windfelder treten besonders auffillig die weit iiber die
Wasserflichen ausgreifenden Windfahnen und -schatten als Abbilder der Kiistenstrukturen
in Erscheinung.
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D10 ..... U0 DIN = 1243 deg., UN = 42 m/s, 20 = 017 m
Abb. 3: Windfeld in 10 m Héhe fiir Siidost-Hohenwind 10 ms™

3.1.2 Validierung

Die Uberpriifung der berechneten Windfelder des Windatlas erfolgt anhand einer
Hoéhenwind- und zweier Bodenwindmefreihen (Barth und Zingst), deren Aufbereitung in
Punkt a (siche unten) beschrieben ist. In Punkt b wird im wesentlichen das Verhiltnis zwi-
schen lokal geprigtem Bodenwind und grofiskaligem Hohenwind analysiert und damit die
Zuordnungsweise der Windfelder zu den Ordnungsparametern des Windatlas gepriift. Zu-
sitzlich zu diesen Relationen tiber die Distanz der Vertikalausdehnung der Grenzschicht
werden auch die horizontalen Strukturen innerhalb der Windfelder durch gegenseitigen Be-
zug der Bodenwinde untersucht (ausfiihrlicher s. in: HINNEBURG et al., 1998). In allen Fillen
verursacht die Vielzahl der Einzelmesswerte eine Streuung der Ergebnisse, die neben den
Mittelwerten ebenfalls ausgewertet werden. Die topographischen Unterschiede zwischen
Barth und Zingst und die Distanz von 12 km bedingen auch starke Unterschiede in den Wer-
ten beider Bodenstationen bzw. den entsprechenden Windatlaswerten, so dafl in Punkt ¢
verallgemeinernde Schlussfolgerungen zur Zuverlissigkeit des Windatlas gezogen werden
kénnen.
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D10 .... ulo DIN = 214.3 deg., UN = 42 m/s, 20 = 0.17 m
Abb. 4: Windfeld in 10 m Héhe fiir Siidwest-Héhenwind 10 ms™

a) Aufbereitung der Messreihen

Zum Vergleich mit dem Windatlas wurden die folgenden Beobachtungsreihen von Ge-
schwindigkeit und Richtung des Windes im Zeitraum 1981-1993 herangezogen:

- Hohenwindzeitreihe der aerologischen Station Greifswald im Hohenniveau 850 hPa, in
regelmifligem Zeitrhythmus von 6 Stunden vorliegend, jedoch ab 1992 Fortfall der
18-Uhr-Messpunkte: Die Daten dieser Messreihe, die oberhalb der atmospharischen
Grenzschicht lokalisiert sind, werden im Windatlas direkt als geostrophischer Wind inter-
pretiert.

— Bodenwindzeitreihe der Station Barth, Flughafen, 10 m Messhéhe, stiindliche Messwerte:
Aufgrund der Identitit der Messhéhe mit der Bezugshohe des Windatlas (vgl. Kapitel
2.3.2) ist ein unkorrigierter Vergleich mit den auf die Barther Koordinaten interpolierten
Windatlasdaten méglich.

— Bodenwindzeitreihe der Station Zingst, Mast auf bewaldeter Diine, Uferentfernung 40 m,
Messhoheninderung am 16. 4. 1988 von 16,5 m auf 18 m, dreistiindliche Messwerte: Die
effektive Hohe der Messungen reduziert sich gegentiber der Masthihe um 1,5 m aufgrund
des eingesenkten Mastfufles sowie zusitzlich um die Verdringungshéhe des Waldstreifens,
so dass sich ihr Wert der Marke von 10 m nihert. Da eine Normierung auf die exakte Be-
zugshohe mittels des logarithmischen Windgesetzes bei einer Rauigkeit von ca. 0,1 m Kor-
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Abb. 5: Windfeld in 10 m Hohe fiir Nordwest-Héhenwind 10 ms™

rekturen von maximal einigen Prozent bewirkt, wird von einer Messwertkorrektur auch

in diesem Fall abgesehen (vgl. unten Punkt b).
Die Herstellung von (zeitgleichen) Zusammenhingen auf der Seite der Beobachtungswerte
und ihr Vergleich mit den internen Relationen des mesoskaligen Windatlas erfordert sowohl
ein einheitliches Zeitgitter als auch eine zeitliche Mittelung der Messdaten. Deshalb wurde
auf die urspriinglichen Messreihen ein zeitliches Mittelungsverfahren iiber 6 Stunden ange-
wendet und ein festes Zeitgitter mit 6 Stunden Abstand fiir die Mittelwerte geschaffen. Zeit-
punkte, fiir die aufgrund von Beobachtungsliicken keine sicheren Mittelwerte berechnet
werden konnten, scheiden aus der weiteren Analyse aus.

Die auszuwertenden Relationen, beispielsweise das Verhiltnis des Bodenwindes zum
Hohenwind, werden zeitpunktweise gebildet und den betreffenden Hohenwindklassen (in
Schritten von 5 ms™' und 30°) zugeordnet. Die Mittelwerte der Geschwindigkeitsquotienten
innerhalb einer Klasse werden durch arithmetische und die der Winkeldifferenzen durch
vektorielle Mittelung gewonnen. Grundsitzlich werden die unterste Geschwindigkeitsklasse
(Stérung durch thermische Effekte) und die hochsten Klassen (statistische Besetzungsdichte
unter 10) nicht ausgewertet.
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b) Ergebnisse

In den Abb. 6 (fiir Barth) und 7 (fiir Zingst) sind die mittleren Quotienten der Ge-
schwindigkeitsbetrige (im oberen Teil) und die mittleren Differenzen der Richtungswinkel
(im unteren Teil) zwischen dem Bodenwind und dem Hohenwind dargestellt. Die Ergebnisse
sind fiir alle Hohenwindklassen getrennt angegeben. Innerhalb der markierten 12 Rich-
tungsklassen erfolgt die Anordnung nach steigender Geschwindigkeitsklasse (Breite der Dia-
grammbalken). Die durchgezogenen Linien bezichen sich auf die Beobachtungsergebnisse
und die punktierten Linien auf die dem Windatlas entnommenen Daten.

Die Quotienten aus der fiir Barth (Abb. 6) berechneten Bodenwind- und der Héhen-
windgeschwindigkeit weisen mit Werten zwischen 0,37 und 0,44 keine starke Variation auf,
wobei sich die héheren Werte auf die Windrichtungen mit nérdlicher Komponente be-
schrinken. Dieses Ergebnis ist die Folge der verhiltnismifig homogenen Umgebungsbedin-
gungen am Messort Barth und wird mit Ausnahme der Richtungsklassen 2-3 und 6-7 auch
von den Beobachtungsmittelwerten bestitigt, die um maximal 10 % von den berechneten ab-
weichen. Die Richtungswinkel des Bodenwindes sind den Berechnungen zufolge um 20-30°
kleiner als die des FIohenwindes, wihrend diese Scherung nach den Beobachtungen im Mit-
tel um 10° geringer ausfillt. Die in den Richtungsklassen 2-3 und 6-7 vorliegenden grofieren
Unterschiede zwischen Windatlas und Beobachtungsmittel miissen auf hier nicht iiberpriif-
bare topographische Inhomogenititen der unmittelbaren Umgebung der Messstation Barth
zuriickgefiihrt werden, da seitens der Simulationen in den Randwerten und im Rechnungs-
verlauf keine Abweichungen zu benachbarten Richtungen auftraten.

Die unmittelbare Kiistennihe der Station Zingst (Abb. 7) 6ffnet diesen Standort fiir
einen nahezu ungehinderten Seewind-Einfluss aus allen Richtungen eines nordlich orien-
tierten Halbkreises. Bodenwind aus diesem Winkelbereich ist mit einem bis 70 % betra-
genden Geschwindigkeitsverhiltnis zum Héhenwind verbunden. Zu diesen hohen Windge-
schwindigkeiten fiihrt die iiber den Wasserflichen reduzierte turbulente Reibung, die jedoch
mit Zunahme der Windgeschwindigkeit infolge Wellenbildung iiberproportional anwichst
und in der stirkeren Neigung der betreffenden Diagrammbalken zum Ausdruck kommt. Fiir
entgegengesetzte Windrichtungen sinkt der Geschwindigkeitsquotient auf Werte bis 35 %.
Anders als im Fall von Barth durchliuft hier die Windrichtung zwei markante Ubergangs-
zonen zwischen Land- und See-Einfluf, in denen bereits eine leichte Richtungsinderung zu
grofleren Effekten fiihrt (siehe die Richtungsklassen 3 und 9). Weiterhin fllt ein systematisch
iiberhéht berechneter Wind auf, der als Folge der unbekannten effektiven Messhshe (vgl.
Punkt a) angeschen wird. Unter Ausklammerung dieser korrigierbaren Abweichungen kann
wie fiir Barth die Ubereinstimmung zwischen berechneten und gemessenen Bodenwindge-
schwindigkeiten mit einer Tolerenz von 10% angegeben werden. Die berechnete Boden-
winddrehung betrigt in Zingst 15° fiir die nordéstlichen Richtungsklassen 1-2 (ungehinder-
ter See-Einfluss) und zwischen 25° und 30° fiir alle anderen Klassen (Herkunft des Windes
vom Festland oder von den 50 km entfernten dinischen Inseln). Dieser Umstand ist die Folge
der Wahl des entsprechend angepassten Ausgangszustandes der Simulationen am Einstrom-
rand des Modellgebietes (vgl. Kapitel 2.2.2 und 2.4.1). Mit einer durchschnittlichen Abwei-
chung von 5° verhalten sich die gemessenen Windrichtungen konform dazu.

Die Ergebnisse eines direkten Vergleiches zwischen Zingster und Barther Wind werden
hier ohne Abb. diskutiert (s. HINNEBURG et al., 1998). Im gegenseitigen Bezug zeichnen
sich die erwihnten Unregelmifigkeiten des Barther Windes ebenfalls ab. Davon abgese-
hen zeigt sich jedoch eine groflere Ubereinstimmung zwischen beobachtetem und be-
rechnetem Verhiltnis der Windgeschwindigkeiten (7 % Abweichung) als im Falle des Bezu-
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Abb. 6: Mittleres Verhiltnis zwischen Bodenwind Barth und Hohenwind Greifswald aus beobachteten

(durchgezogen) und berechneten (punktiert) Daten, angeordnet nach Richtungsklassen und (innerhalb
dieser) nach Geschwindigkeitsklassen des Hohenwindes

ges auf den Hohenwind (10 %, siehe oben). Auflerdem wird der mit steigender Wind-
geschwindigkeit systematisch zunehmende Abstand des berechneten Geschwindigkeits-
verhiltnisses von Bodenwind zu Héhenwind gegeniiber den beobachteten Werten (s. Nei-
gung der Diagrammbalken in den Abb. 6 und 7) hier weitgehend kompensiert.

c) Schlussfolgerung

Die Vertikalbeziehung zwischen Boden- und Hohenwind dient der Priifung, inwieweit
eine Identfizierung des gemessenen Hohenwindes mit dem geostrophischen Wind als dem
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Abb. 7: Mittleres Verhiltnis zwischen Bodenwind Zingst und Héhenwind Greifswald aus beobachteten
(durchgezogen) und berechneten (punktiert) Daten, angeordnet nach Richtungsklassen und (innerhalb
dieser) nach Geschwindigkeitsklassen des Hohenwindes

Ordnungsparameter des Windatlas gerechtfertigt ist und ob die dariiber aus dem Windatlas
abgerufenen Windfelder zutreffend sind. Von entscheidender Bedeutung ist hierbei die Qua-
litdit der modellierten Turbulenzstruktur der Grenzschicht. Die in den Simulationen in ge-
mittelter Form beriicksichtigten Strukturen der Erdoberfliche und thermischen Profile der
Grenzschicht (s. Kapitel 2.2.1 und 3.1.1) bedingen in ihren nichtlinearen Auswirkungen
wesentlich das Abweichen der berechneten Windzustinde von den beobachteten. Die Ergeb-
nisse (vgl. Punkt b) sagen hierzu aus, dass im statistischen Langzeitmittel die zu gegebenem
Héhenwind (geostrophischem Wind) berechneten Windfelder durchschnittlich zu 10 % im
Betrag und 10° in der Richtung mit den Beobachtungswerten iibereinstimmen. Ein in diesem
Zusammenhang erwihnenswerter Vergleich zwischen diesem Windatlas und dem von Ru-
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DOLPH u. GAYER (1995) fiir eine andere Kiistenregion vorgestellten Windatlas (Anwendung
des GESIMA-Modells mit zhnlichem thermischen Profil) zeigt prinzipielle Gleichheit in den
Windgeschwindigkeiten. Auch der halbempirische Zusammenhang des geostrophischen Wi-
derstandsgesetzes zwischen geostrophischer Windgeschwindigkeit, Schubspannungsge-
schwindigkeit am Boden und Rauhigkeitslinge (s. z. B. THEUNERT et al., 1989) wird von den
hier berechneten Ergebnissen mit einer Toleranz von wenigen Prozent erfiillt.

Die Horizontalbeziehung zwischen zwei Bodenmessungen und ihr Vergleich mit ent-
sprechenden Werten des Windatlas priift hingegen die Méglichkeit, von einer Bodenmessung
auf das gesamte Windfeld zu schliefen. Im Geschwindigkeitsfeld des Bodenwindes driicke
sich vorrangig der turbulente Einfluss der lokalen Bodenrauhigkeit aus, dem jedoch eine
durch horizontalen Impulstransport modifizierte Gestalt (Windfahnen und -schatten) auf-
geprigt wird. Am Beispiel der Messungen in Kiistennihe (Zingst), die wechselweise Land-
oder Seewind registrieren, und denen im Landesinnern (Barth) werden diese Verhiltnisse be-
sonders offenkundig. Auf der Vergleichsebene des mittleren bodennahen Windfeldes wird
das Ergebnis gewonnen (s. Punkt b), dass sich Simulation und Beobachtung in der Wind-
geschwindigkeit um durchschnittlich 7% und in der Windrichtung um 10° voneinander
unterscheiden. Dabei kompensiert sich auch weitgehend die im Vertikalbezug auftretende
Geschwindigkeitsabhingigkeit dieser Abweichungen (vgl. die Neigungen der Diagramm-
balken in den Abb. 6 und 7). Mit diesen Ungenauigkeiten ist demzufolge zu rechnen, wenn
mittels der Datenmatrizen des Windatlas aus dem bekannten Wind einer Bodenstation auf
den an einer anderen Stelle anzutreffenden mittleren Wind geschlossen werden soll.

Die angegebenen Fehlerbereiche stellen die systematische Unschirfe eines Windfeldes
dar, das zu einem bestimmten Héhen- oder Bodenwind als Bezugswert fiir die Windatlas-
Interpolation berechnet wurde. Wenn hingegen die Windfeldberechnung mit gemessenen
Momentanwerten verglichen wird, tritt ein zusitzliches, grofleres Fehlerintervall hinzu, das
aus der statistischen Streuung verschiedener, den gleichen Messwert liefernder Wettersitua-
tionen resultiert:

Die durchschnittliche statistische Schwankungsbreite der beobachteten Einzelwerte des
bodennahen Windes bei gleichem fixierten Hohenwind betrigt fiir die niedrigen Windge-
schwindigkeiten 1,3 ms™ (43 % relativ) und 45° und fiir die hoheren Windgeschwindigkei-
ten 2,7 ms™' (11 %) und 12°. Im Falle eines fixierten Bodenwindes als Vorgabegrifle liegen
die Standardabweichungen fiir die kleineren Windgeschwindigkeiten wesentlich niedriger:
im Betrag relativ bei 27 % (gegeniiber 43 %) und in der Richtung bei 21° (gegeniiber 45°).
Diese Werte driicken einerseits eine mit wachsender Windgeschwindigkeit zunehmende Sta-
bilisierung der Windfelder aus und andererseits eine hohere Korrelation der gemessenen
Bodenwinde untereinander als zwischen ihnen und dem Héhenwind. Die Interpretation der
gewonnenen Ergebnisse fiihrt zu der Aussage, dass bei horizontaler Anbindung des Wind-
atlas (d.h. Windfeldberechnung zu gegebenem Bodenwind) sowohl die Abweichungen zu
mittleren Beobachtungswerten als auch die zu den Einzelwerten geringer sind als bei verti-
kaler Anbindung an einen vorgegebenen Hohenwind.

32 Zeitverinderliche Windfelder

Zeitverinderliche Ereignisse sind im Rahmen dieser Arbeit nach zwei Methoden simu-
liert worden:

a) Die auf dem Windatlas beruhende Berechnung setzt ein Ereignis als zeitliche Abfolge
von stationdren Windsituationen zusammen, die aus den Zustinden des Windatlas gemaf der
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Abb. 8: Vergleich der Windatlas-Interpolation (gestrichelt) und der zeitabhingigen Simulation (punk-

tiert) mit Beobachtungswerten (diinn durchgezogen) fiir den Zeitraum 6. 11.92(00.00)-9. 11.92(24.00)

am Ort Barth. Beide Berechnungsverfahren sind von der Héhenwindmessung Greifswald (dick durch-
gezogen) gesteuert
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Entwicklung des grofiskaligen Windes interpoliert werden. Diese Konstruktion ist wie der
Windatlas an ein zeitkonstantes, durchschnittliches thermisches Profil gebunden, d. h. tages-
zeitliche Schwankungen unter sonst konstanten grofiskaligen Bedingungen sind nicht in ge-
eigneter Weise beriicksichtigt. Als einzige verinderliche Parameter, nach denen die Zu-
standsfolge zusammengestellt wird, dienen Richtung und Geschwindigkeit des geostrophi-
schen Windes (Hohenwindes). Ereignisse, die auf der Anderung anderer Parameter beruhen,
sind mit dem Windatlas nicht modellierbar.

b) Der direkte Weg einer zeitabhingigen Simulation besteht in der Anwendung des in
Kapitel 2.4.2 beschriebenen Modells auf das betrachtete Ereignis. Dieses Verfahren bedeutet
im Unterschied zur Windatlas-Anwendung (Interpolationen) eine zeitaufwendige Neu-
Simulierung mit dem Vorteil, den Tagesgang der Variablen ebenso wie die Auswahl ver-
schiedener thermischer Profile, die nicht unbedingt konstant bleiben miissen, zu ermégli-
chen.

Zum Vergleich beider Methoden untereinander sowie mit Beobachtungsdaten
(s. Abb. 8) wurde ein 4-tigiges Ereignis mit beobachteter variabler Windgeschwindigkeit
(s. oberen Teil) und Windrichtung (siche unteren Teil) herangezogen und mittels beider Me-
thoden simuliert. Die interpolative Ermittlung der Windsituationen aus dem Windatlas (ge-
strichelte Linien) und die Steuerung der zeitabhingigen Simulation (punktiert) erfolgten
gemifl dem in Greifswald gemessenen Hohenwind (dick durchgezogen). Diese Ergebnisse
werden mit Beobachtungsdaten am Ort der Barther Messungen (fein durchgezogen) ver-
glichen. Aufgrund der grofen Zeitabstinde zwischen den Héhenwindmessungen, die fiir die
Simulationssteuerung durch lineare Interpolation iiberbriickt wurden, fallen die berechneten
Funktionsverliufe glatter aus als die zeitlich dichter vorliegenden Daten der Bodenstation
Barth (vgl. Kapitel 3.1.2, Punkt a). Insbesondere in der Zeitspanne 60-72 Stunden, in der cine
markante Winddrehung erfolgt, fehlen Stiitzpunkte des steuernden Hohenwindes. Der Ver-
gleich der berechneten Windwerte mit den beobachteten zeigt insgesamt eine gute Uberein-
stimmung, da das gewahlte Windereignis hauptsichlich vom Héhenwind gesteuert ist und
damit den Simulationsvoraussetzungen entspricht. Im Falle gleichen thermischen Profils
(wie hier zugrunde gelegt, s. Kapitel 3.1.1) erweist sich die Interpolationsmethode auf der
Grundlage der Datensammlung des Windatlas gegeniiber der direkten zeitgesteuerten
Simulation als nahezu kongruent und ungleich effektiver. Die Vorteile einer zeitgesteuerten
Simulation liegen in der Beriicksichtigung anderer thermischer Bedingungen einschlieflich
des tiglichen Temperaturzyklus.

Die finanzielle Forderung dieser Arbeit erfolgte durch das Bundesministerium fiir Bildung,
Wissenschaft, Forschung und Technologie im Rahmen des Verbundvorhabens ,Klimawir-
kung und Boddenlandschaft* (KLIBO), Teilprojekt ,Stréomungs- und Sedimenttransport-
simulierung zur Morphodynamik der Boddengewisser” (Férdernummer 01 LK 9403/9).
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