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Kurzzusammenfassung

Low-Level Jets (LLJ) sind Starkwindbénder in der unteren Troposphére. Sie treten
iiblicherweise in Héhen von 100 bis 500 m iiber Grund auf und sind damit hinsichtlich
ihres Potenzials fiir die Energiegewinnung von grofsem Interesse fiir die Windenergie-
branche. Von Mai bis Juni 2017 wurde im portugiesischen Perdigao eine Messkam-
pagne durchgefiihrt um die Strémung iiber zwei parallele Bergriicken, die sich von
Nordwest nach Siidost erstrecken, zu untersuchen. Hierzu wurden eine Vielzahl von
Doppler-Windlidaren, sowie mehr als 40 Messmasten mit Ultraschallanemometern in
dem Geldnde installiert. Auf dem siidwestlichen Bergriicken befindet sich eine einzelne
Windenergieanlage. Wahrend der Kampagne lassen sich in 38 von insgesamt 48 Nich-
ten LLJs vorfinden. Diese kamen vorwiegend aus norddstlicher Richtung und trafen
somit haufig nahezu senkrecht auf die Bergriicken und die sich im Lee des nordéstlichen
Bergriicken befindliche Windenergieanlage. In dieser Arbeit soll die Ursache der Entste-
hung der auftretenden LLJs aus nordostlicher Richtung erdrtert werden. Zusétzlich zu
den Messdaten konnten dazu mesoskalische Weather Research and Forecasting (WRF)
Simulationen hinzugezogen werden. Es gibt eine Vielzahl an Entstehungsmechanismen,
die zur Ausprigung eines LLJ fithren kénnen. Ein bekannte Theorie zur Entstehung
stellte Blackadar im Jahr 1957 auf. Aufgrund des Wegfalls der thermischen Reibungs-
komponente durch die Entstehung einer stabilen néchtlichen Grenzschicht kann es zur
Entstehung einer Tragheitsoszillation und infolge dessen zur Ausprigung von super-
geostrophischen Winden in der unteren Troposphire kommen. In exemplarisch ausge-
suchten Féllen konnten wichtige Merkmale dieser Theorie nicht nachgewiesen werden.
Untersuchungen der Mess- und Modelldaten zeigen, dass thermodynamische Effekte
aufgrund der umliegenden Topographie einen dominanten Faktor bei der Entwicklung
der néchtlichen LLJs darstellen. Fiir eine Potenzialabschitzung eines Standortes fiir
Windenergie kann das Auftreten von néchtlichen LLJs ein entscheidender Vorteil sein,
da sie stark zur nutzbaren Leistung beitragen. Gerade in komplexem Geldnde fiihren
die lokalen Windmaxima allerdings auch zu untypischen Lasten mit starker Wind-
scherung, Winddrehung und Schriganstromung der Rotoren. Anhand von Lidardaten

wurden diese Effekte fir die auftretenden LLJs untersucht.






Abstract

Low-Level Jets (LLJ) are strong wind bands in the lower troposphere. They usually
occur at altitudes of 100 to 500 m above ground and are therefore of great interest
for the wind energy industry in terms of their potential for generating energy. From
May to June 2017, a measurement campaign was carried out in Perdigao, Portugal,
to investigate the flow over two parallel mountain ridges extending from northwest to
southeast. For this purpose, a large number of Doppler wind lidars and more than
40 measuring masts with ultrasonic anemometers were installed in the area. On the
southwestern mountain ridge is a single wind turbine. During the campaign, LLJs can
be found in 38 out of a total of 48 nights. These came mainly from the north east and
thus often hit almost vertically on the mountain ridges and the wind turbine in the
lee of the north-eastern mountain ridge. In this work, the cause of the formation of
the occurring LLJs from northeastern direction will be discussed. In addition to the
measured data, mesoscale Weather Research and Forecasting (WRF) simulations were
used. There are a variety of mechanisms that can lead to the development of an LL.J. A
well-known theory to the formation was set up by Blackadar in the year 1957. Due to the
omission of the thermal friction component due to the formation of a stable nocturnal
boundary layer, inertial oscillation can occur and, as a result, super geostrophic winds
can be formed in the lower troposphere. In exemplary selected cases important features
of this theory could not be proven. Examinations of the measurement and model data
show that thermodynamic effects due to the surrounding topography are a dominant
factor in the development of nocturnal LLJs. For a potential estimation of a location
for wind energy, the occurrence of nocturnal LLJs can be a decisive advantage, as they
strongly contribute to the usable power. However, even in complex terrain, the local
wind maxima also lead to atypical loads with strong wind shear, wind rotation and
oblique flow of the rotors. Based on lidar data, these effects were investigated for the

occurring LLJs.
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1 Einleitung und Motivation

Der weltweite Energiebedarf nimmt seit der Industriellen Revolution ungebremst zu.
Durch den starken Wachstum der Erdbevélkerung, durch Konsumsteigerungen, durch
den Anstieg von Lebensstandards in den Entwicklungs-und Schwellenldndern und durch
die vermehrte Mobilitdt der Menschen wird die globale Energienachfrage auch in der
Zukunft ansteigen. Die Internationale Energiecagentur (IEA) rechnet mit einem An-
stieg des weltweiten Energieverbrauchs von 25 % bis 2040 (IEA, 2018). Beteiligt daran
ist die steigende Nachfrage nach elektrischer Energiegewinnung, unter anderem durch
den Ausbau der Digitalisierung und der Elektrifizierung in den Haushalten. Auch die
Zunahme der elektrische Warmeerzeugung und der Ausbau von elektrischer Mobilitéit
tragt dazu bei.

Konfrontiert mit den Folgen des Klimawandels ist die Gesellschaft gezwungen einen
nachhaltigen Energiemix zu erzeugen. Um die im Jahr 2015 beschlossenen Pariser Kli-
maziele, die vorsehen die globale Erwirmung bei 1,5 °C' zu stabilisieren, einhalten zu
konnen, ist es erforderlich bis 2040 im Energiesektor keine weiteren Kohlenstoffdioxide
auszustoken (Quaschning, 2016). Im Hinblick darauf ist es unerlésslich auf erneuerbare
Energiequellen umzusteigen. Allerdings sollten auch alternative Energiequellen hin-
sichtlich ihres Energieverbrauchs bei der Produktion und dem Riickbau der Anlagen
bewertet werden. Eine Kennzahl, die diese Faktoren mit einbezieht ist die sogenannte
energetische Amortisationszeit. Dies entspricht der Zeit, in der die aufgewendete Ener-
gie fiir die Herstellung, Nutzung und Entsorgung durch die eigene Stromproduktion
wieder ausgeglichen ist. Konventionelle Energien kénnen sich nicht energetisch amor-
tisieren, denn es muss beim Verbrauch stets mehr Energie in Form von Brennstoffen
eingesetzt werden, als Nutzenergie entsteht. Bei erneuerbaren Energien muss dieser
Brennstoff nicht aufgewendet werden, er ist unbegrenzt verfiighar (Umwelt Bundes-
amt). Moderne Windanlagen erreichen die energetische Amortisationszeit bereits nach
3 bis 7 Monaten (Abeliotis and Pactiti, 2014; Haapala and Prempreeda, 2014; Um-
welt Bundesamt). Im Vergleich zu anderen erneuerbaren Energiequellen ist dies sehr
kurz (Umwelt Bundesamt). Windenergie ist somit eine wichtige Saule der Energiewen-
de.

Neben der guten Okobilanz ist Wind eine erneuerbare und somit unbegrenzte Ener-
giequelle, die fast auf der ganzen Welt verfiigbar ist. Weltweit kann die Nutzung der
Ressource Wind zur elektrischen Energieproduktion auf Werte in einer Gréfenordnung
von 10 TW geschétzt werden (Emeis, 2015). Die Zahlen variieren jedoch aufgrund un-
terschiedlicher Annahmen zum Energievorkommen an der Erdoberfliche und den tech-

nischen Wirkungsgrad von Windkraftanlagen in unterschiedlichen Studien zwischen
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1 TW und 61 TW (Emeis, 2012). Diese Zahlen sollten relativ zum weltweiten Ener-
gieverbrauch von rund 15 TW gesehen werden (Emeis, 2012). Im Jahr 2018 wurden
durchschnittlich 14 % der Energieproduktion in Europa durch Windenergie produziert
(Komusanac et al., 2019).

Das Prinzip der Windenergie beruht darauf, dass die kinetische Energie des Windes
durch die Windkraftanlage vorerst in Rotationsenergie und durch einen Generator in
elektrische Energie umgewandelt wird. Die mogliche kinetische Energie Ej;, fiir eine
Windkraftanlage ergibt sich aus der Rotorfliche durch die Lénge der Rotorblitter Ag,
der Dichte der Luft p und der vorhandenen Windgeschwindigkeit u (Emeis, 2012):

1
Erin = §PARU3

In der Theorie kénnen 16,/27 (also etwa 59 %) dieser Energie durch Windturbinen der
Stromung entnommen werden (Satz von Betz). In der Realitit liegt der Wirkungs-
grad bei unter 50 %. Es ist eine Frage der Ingenieurswissenschaften moglichst nah
an diesen theoretischen Wert heranzukommen (Emeis, 2012). Der andere Aspekt der
Windenergieforschung beschaftigt sich mit den meteorologischen Eigenschaften. We-
der Dichte noch Windgeschwindigkeit sind konstante Grofen. Sie sind zeitlich sowie
rdumlich variabel und hingen von meteorologischen Parametern und der Topografie
ab. Die rdumlichen Unterschiede sind sowohl vertikal, als auch horizontal vorhanden.
Das spielt bei der Untersuchung von Windenergiepotential verschiedener Standorte fiir
Windkraftanlagen, aber auch fiir Betrachtungen von Lasten eine wichtige Rolle. Zudem
bringt die zeitliche Variabilitidt der erneuerbaren Energien einige Schwierigkeiten mit
sich. Bei einer Energiewende, die zu 100 % auf erneuerbare Energien setzt, muss der
Ausgleich der Schwankungen im Stromnetz bedacht werden.

Die meisten Onshore-Windparks stehen im flachen Geldnde. und der zukiinftige Wind-
energieausbau auf dem Land ist auf komplexe Gelindestrukturen angewiesen. Die Un-
tersuchung von lokalen Windeffekten wird fiir die Einschéitzung des Windpotentials an
Bedeutung zunehmen (Schulz et al., 2014). Von besonderen Interesse sind Windphéno-
mene, die in der Grenzschicht auftreten und die Energieertrige von Windkraftanlagen
positiv oder negativ beeinflussen kénnen. Deren Auswirkungen und deren Vorhersage
ist fiir die Windenergieindustrie ein bedeutsames Forschungsfeld. Ein solches Phéno-
men sind Low-Level Jets, sogenannte Starkwindbénder in der unteren Troposphére
(in der Arbeit abgekiirzt durch LLJ). LLJs treten iiblicherweise in Hohen zwischen
100 und 500 m iiber Grund auf, also in Hohen in dem sich auch die Rotorblitter
moderner Windkraftanlagen befinden (Emeis, 2012). Diese Starkwindbénder bedeuten

einerseits starkere Windgeschwindigkeiten in Hohe der Rotorblitter und andererseits



eine starke vertikale Windscherung. Diese vertikale Scherung der Windgeschwindigkeit
und auch eine mogliche Drehung der Windrichtung kénnen eine zuséitzliche Belastung
fiir die Struktur einer Windenergieanlage bedeuten, was zu Mehrkosten bei zusitzli-
cher ndtiger Wartung und der Moglichkeit von mechanischem Versagen zur Folge hat.
Ob LLJs einen positiven oder negativen Effekt bei der Windproduktion haben, wird
in verschiedenen Studien diskutiert (Gutierrez et al., 2016, 2017; Vanderwende et al.,
2015). Gerade bei Windparkbetreibern sind bessere Vorhersagen von LLJs von grofem
Interesse (Storm et al., 2009).

Neben der Windenergie sind LLJs auch in verschiedenen anderen Feldern von Bedeu-
tung. Die vertikale Windscherung der LLJs induziert vertikale Warme- und Feuchte-
fliisse (Banta et al., 2003, 2006; Stensrud, 1996). Durch die Starkwindbénder ist ein
schneller Transport von Luftmassen moglich, sodass beispielsweise durch das Herantra-
gen von feuchten, warmen Luftmassen Entwicklungen von extremen Wetterereignissen,
wie Gewitter oder Starkniederschlagereignisse begiinstigt werden kénnen (Monaghan
et al., 2010). Der Transport von Staub, Aerosolen oder Luftschadstoffen iiber lange Di-
stanzen sind moglich (Banta et al., 1998). In der Luftfahrt hat das Wissen iiber LLJs
einen grofen Sicherheitsaspekt. Die starken Windscherungen und Windgeschwindigkei-
ten am Boden sind besonders beim Start- und Landevorgang ein grofter Risikofaktor
(Balmez and Stefan, 2014). Auch bei Feuerentwicklungen konnen LLJs eine grofe Ge-
fahrenquelle darstellen (Charney et al., 2003). LLJs haben zudem einen Einfluss auf die
Larmausbreitung in einer Region, was ein weiterer Aspekt im Hinblick fiir die Stand-
ortwahl von Windturbinen darstellt (Heimann et al., 2011).

Im Zuge des Neuen Europiischen Windatlasses (NEWA, Mann et al., 2017) zur Un-
tersuchung von Stromungen im komplexen Geldnde wurde 2017 eine Messkampagne
in Perdigao (Portugal) durchgefiihrt. Sowohl in Mess- als auch in Modelldaten ist das
haufige Auftreten von LLJs wihrend der Kampagne zu sehen. Ziel dieser Arbeit ist es
die Entstehung dieser LLJs in Perdigao zu verstehen und eine Abschétzung iiber die

Bedeutung hinsichtlich der Windenergie an diesem Standort machen zu kénnen.
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2 Grundlagen

2.1 Die atmospharische Grenzschicht

Als atmosphirische Grenzschicht (engl. atmospheric boundary layer, ABL) wird der
unterste Teil der Troposphéire bezeichnet, der direkt an die Erdoberfliche grenzt und
von ihr mafsgeblich beeinflusst wird. Die in ihr stattfindenden Prozesse bewegen sich
in typischen Zeitskalen in der Grofenordnung einer Stunde (Stull, 1988). Obwohl die
Grenzschicht nur etwa 10 % der Troposphére einnimmt, kann ihr eine grofe Bedeutung
zugeschrieben werden. Als Lebewesen verbringen wir die meiste Zeit unseres Lebens
in diesem Teil der Atmosphédre und unser Leben wird mafsgeblich durch die in ihr
stattfindenden Prozesse bestimmt (Stull, 1988).

Topografische Bedingungen, wie beispielsweise das Vorhandensein von Wasseroberfla-
chen oder Bergen, von Bebauungen oder Bewaldung sind entscheidende Faktoren fiir
die Entwicklung eines lokalen Mikroklimas. Grundsétzlich sind hierfiir Austauschpro-
zesse von Wirme, Impuls und Wasserdampf zwischen Erdoberfliche und Atmosphére,
die lokal variieren, verantwortlich (Abbildung 2.1). Diese sind am stérksten in der an
den Erdboden angrenzenden Luftschicht, also in der Grenzschicht, ausgepréigt. Die
Grenzschicht wird dominiert von den regional und zeitlich verschiedenen turbulenten
Wiérme-, Impuls- und Feuchtigkeitsfliissen. Sie wird als Wechselschicht zwischen Erd-
oberfliche und freier Atmosphére betrachtet (Kraus, 2008).

Die gesamte atmosphérische Zirkulation wird durch die turbulenten Fliisse in der
Grenzschicht beeinflusst. Zwar wird ein Teil der kurzwelligen Sonnenenergie von der
zu durchdringenden Atmosphare absorbiert, der grofte Teil der Umwandlung in lang-
wellige Warmestrahlung erfolgt jedoch an der Erdoberfliche . Durch molekulare und

turbulente Wérmeleitung erwdrmen sich die an den Boden angrenzenden Luftschichten

kurzwellige langwellige
Einstrahlung Ausstrahlung

Wirmefluss Fenchtefluss Impulsfluss

I w'f’ 1 w's' l w'n!

Erwirmung  Verdunstung Reibung
=] =] o

Abbildung 2.1: Wirme-,Feuchte-, und Impulsfliisse zwischen Erdboden und Atmo-
sphdre in der Grenzschicht, verursacht durch Erwdrmung, Verdunstung und Reibungs-
prozesse (Abbildung aus Etling, 2008).
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Abbildung 2.2: Aufbau der atmosphdrischen Grenzschicht (bearbeitete Abbildung aus
FEtling, 2008)

und es entwickelt sich ein vertikaler Warmeaustausch, also ein positiver Warmefluss.
Ist zusétzlich eine Wasseroberfliche oder ein feuchter Boden vorhanden, kommt es
aufgrund von Verdunstungsprozessen zu turbulenten Feuchtefliissen. Durch die lokalen
Unterschiede in den Warme- und Feuchtefliissen bilden sich verschiedene Druckgebiete
aus und die Luft reagiert mit Ausgleichsbewegungen. Diese Luftbewegungen werden
durch die Reibungsprozesse mit der Erdoberfliche abgebremst. Durch die Haftung der
Luft entsteht eine eine Abnahme der Windgeschwindigkeit mit der Hohe, also eine
Windscherung. Es wird ein Impuls von der Atmosphére an den Erdboden abgegeben.
Der Tmpulsfluss ist negativ (Etling, 2008).

Vertikal kann die Grenzschicht grob in drei Abschnitte unterteilt werden (Abbildung 2.2).
Als viskose Unterschicht wird die an den Erdboden grenzende und wenige Millimeter
dicke Schicht bezeichnet. In ihr kénnen die Transportprozesse von Wirme und Feuch-
te als molekular angesehen werden. Daran schliefst sich die Prandtl-Schicht an, bei
der die turbulenten Fliisse als annidhernd héhenkonstant betrachtet werden koénnen.
Die vertikale Erstreckung der Schicht hidngt von der thermischen Schichtung ab und
liegt zwischen 20 und 100 m. Die Windgeschwindigkeit nimmt mit der Hoéhe zu, die
Windrichtung bleibt hingegen mit der Hohe nahezu konstant. Die Coriolisbeschleu-
nigung kann in diesen Hohen vernachlissigt werden. In der Prandtl-Schicht kénnen
die Windgeschwindigkeiten aber bereits 70 bis 80 % der in der Grenzschicht zu errei-
chenden maximalen Windgeschwindigkeit annehmen. Die angrenzende Ekman-Schicht
reicht bis in Hohen von 1 bis 2 km und nimmt den gréfsten Teil der Grenzschicht ein.
In dieser Schicht nimmt der Einfluss der Reibung und somit der turbulenten Fliisse mit
der Hohe ab. Die Corioliskraft kann hier nicht mehr vernachlissigt werden und bewirkt
eine Drehung der Windrichtung mit der Hohe. Oberhalb der Grenzschicht schliefst sich
die freie Atmosphére an, bei der die Reibung nahezu vernachlissigt werden kann. Der
Wind wird hier idealisiert als geostrophisch betrachtet (Etling, 2008).
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Abbildung 2.3: Schema des Tagesgangs der atmosphdrischen Grenzschicht an Land
an einem Strahlungstag. Die Héhe z; entspricht der Untergrenze der abgehobenen Inver-
sion. Die Werte liegen hier bei 100 bis 2000 m. PS steht fiir Prandtl-Schicht (Abbildung
aus Kraus, 2008).

An sogenannten Strahlungstagen, also bei iiberwiegend wolkenfreien Himmel und ge-
nerell geringeren Windgeschwindigkeiten, bildet die Grenzschicht einen typischen Ta-
gesgang aus (Abbildung 2.3). Dieser tritt klassischerweise bei stabilen Hochdrucklagen
auf. Die Grenzschicht kann hierbei in drei Abschnitte unterteilt werden. Diese ent-
wickeln sich in verschiedenen Hohen durch den Tagesgang der solaren Einstrahlung,
also der Abkiihlung und Erwdrmung der Erdoberfliche. Tagsiiber kommt es durch die
Sonneneinstrahlung zur Erwarmung der Atmosphire. Durch thermische und mechani-
sche Turbulenz durchmischt sich die Schicht. Diese wird als konvektive Grenzschicht
(engl. convective mixed layer) oder auch als Mischungsschicht bezeichnet. Nach dem
Sonnenuntergang fehlt die solare Einstrahlung und es kommt zu einer negativen Strah-
lungsbilanz. Aufgrund der Bodenabkiihlung entsteht ein positiver vertikaler Tempera-
turgradient. Vom Boden ausgehend bildet sich eine stabile Schichtung aus. Die turbu-
lenten Fliisse konnen vernachlissigt werden. Diese Schicht wird als stabile néchtliche
Grenzschicht bezeichnet (engl. stable nocturnal boundary layer). Die Inversion reicht
oft nicht durch die gesamte Grenzschicht, sodass eine zusétzliche Zwischenschicht de-
finiert wird, die Restschicht (engl. residual layer). Nach Sonnenaufgang kommt es zur
Auflésung der néchtlichen Inversionsschicht und zu einer erneuten Ausbildung der kon-
vektiven Grenzschicht (Kraus, 2008). Der Tagesgang der nichtlichen Grenzschicht dient
als Grundlage der Theorie zur Ausbildung von néchtlichen Low-Level Jets aufgrund

einer Tragheitsoszillation. Dies wird im Kapitel 2.3 genauer behandelt.
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2.2 Low-Level Jets

Als Low-Level Jets (im Folgenden abgekiirzt durch LLJ) werden Starkwindbénder in
der unteren Troposphére bezeichnet (Stull, 1988). In der deutschen Literatur ist das
Phénomen auch unter dem Namen des Grenzschichtstrahlstroms bekannt. Der LLJ
kennzeichnet sich durch ein lokales Windmaximum im vertikalen Profil mit Windge-
schwindigkeiten im Bereich von 10 bis 20 m/s aus, wobei in Einzelfillen auch Windge-
schwindigkeiten von bis zu 30 m/s beobachtet wurden (Stull, 1988). Typische Héhen
von LLJs liegen zwischen 150 und 500 Metern (Emeis, 2012). Dabei kann die rdumliche
Ausdehnung eine Gréfenordnung von einer Fliache von 100 km mal 1000 km erreichen
(Stull, 1988). Ein schematisches Beispiel fiir die Entwicklung eines niichtlichen LILJs
ist in Abbildung 2.4 zu finden.

In der Literatur sind verschiedene Definitionen und Kriterien zur Identifikation von
LLJs zu finden. Der allgemeine Konsens ist jedoch das Vorhandensein eines lokalen
Maximums im vertikalen Windprofil in der unteren Troposphére. In einigen Definitio-
nen miissen daneben weitere Kriterien erfiillt werden. Bei Andreas et al. (2000) wird
vorausgesetzt, dass das lokale Jetmaximum mindestens 2 m/s stirker sein muss, als die
dariiber liegende Minimalgeschwindigkeit des Windprofils. Da die Windgeschwindig-
keit am Boden gegen Null tendiert, ist mit diesem Kriterium das lokale Maximum auch
mindestens 2 m/s grofer als die Minimalgeschwindigkeit unterhalb des Jetmaximums.
Neben diesem absoluten Grenzwert gibt es bei Baas et al. (2009), sowie bei Tuononen

et al. (2015) das Kriterium eines relativen Grenzwertes von 20 bzw. 25 % Unterschied
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Abbildung 2./4: Fxemplarisches Beispiel einer ndchtlichen LLJ Entwicklung nach Mal-
cher and Kraus (1983) aus Stull (1988).
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zwischen Jetmaximum und den dariiber liegenden Minimum. Beim absoluten Grenz-
wert soll verhindert werden, dass kleine Anderungen der Windgeschwindigkeit, die
durch turbulente Fluktuationen der Windgeschwindigkeit entstehen, filschlicherweise
als LLJs identifiziert werden. Im Gegenzug sorgt ein relativer Grenzwert dafiir, dass
bei hohen Windgeschwindigkeiten zufillige vertikale Windvariationen, die zwar iiber
dem absoluten Grenzwert liegen, bei den hohen Windgeschwindigkeiten jedoch keine
groke Anderung ausmachen und somit wahrscheinlich grofriumig keine LLJ-Struktur
vorhanden ist, nicht als LLJ identifiziert werden (Tuononen et al., 2015). Oftmals wird
daneben auch die Hohe des auftretenden Jets festgelegt. In Tuononen et al. (2015) muss
das Minimum iiber dem Jetmaximum in einer H6he unter 1500 m iiber dem Erdbo-
den auftreten. Bei weiteren Definitionen ist die Entstehung fiir die Identifikation eines
LLJs von Bedeutung. Bei Bonner (1968) und Brook (1985) ist das Entstehen von su-
pergeostrophischen Winden Voraussetzung. Auch bei Emeis (2014) ist die Entstehung
von LLJs aufgrund einer Trégheitsoszillation ein Identifikationsmerkmal.

LLJs sind kein seltenes Phidnomen. In der norddeutschen Tiefebene kénnen beispielswei-
se in etwa 21 % aller Ndchte LLJs erwartet werden (Emeis, 2014). Typische maximale
Jetwindgeschwindigkeiten liegen im Bereich zwischen 10 und 15 m/s. In Siiddeutsch-
land zeigt eine mehrjahrige Messreihe in der Nihe von Augsburg in 15 % aller Néchte
LLJs. Bei durchschnittlich geringeren Windgeschwindigkeiten als in Norddeutschland
liegen die Maxima der Jetgeschwindigkeiten hier in einem Bereich von 7 bis 13 m/s
(Emeis, 2015). LLJs konnen weltweit beobachtet werden. In Rife et al. (2010) wird
die globale Verteilung von LLJs erortert. Ein hdufig untersuchtes Gebiet im Zusam-
menhang mit der Entstehung und dem Auftreten von Low-Level Jets sind die ameri-
kanischen Great Plains (Blackadar, 1957; Holton, 1967; Shapiro and Fedorovich, 2009;
Shapiro et al., 2016). Aber auch in Europa werden LLJs, gerade im Hinblick auf den
Ausbau der Windenergie, untersucht (Baas et al., 2009; Emeis, 2014).

In vielen Fillen wird von néchtlichen auftretenden LLJs (NLLJs) gesprochen, gleich-
wohl kénnen LLJs zu jeder Uhrzeit auftreten. Ein Grund dafiir ist, dass die Entste-
hungsméglichkeiten von LLJs vielfiltig sind. In Kraus et al. (1985) wird eine Ubersicht
iiber einige der Entstehungsmoglichkeiten gegeben: LLJs konnen sich sowohl durch
synoptisch-skalige Baroklinitdt oder auch durch mesoskalige Baroklinitdt im komple-
xen Geldnde bilden. Die Entstehung von LLJs aufgrund einer geneigten Ebene mit der
Entstehung von thermischen Winden wird in Holton (1967) erldutert. Die Entstehung
von LLJs vor Fronten, sogenannten Préifrontale Low-Level Jets, wird in Browning et al.
(1998) untersucht. In Bergregionen kann die Luftmassenfithrung um oder iiber Berge
als Hindernisse die Entstehung von LLJs bewirken. Eine weitere Ursache sind ther-

misch induzierte Druckgegensétze, wie die einer Land-Seewindzirkulation oder einer
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Berg-Talwindzirkulation, die in einer Region zur Entstehung von LLJs fiihren kann.
Eine der bekanntesten Annahmen zur Entstehung von néchtlichen LLJs ist die Theorie
der Triagheitsoszillation von Blackadar (1957), welche im néchsten Abschnitt vorgestellt

werden soll.

2.3 Tragheitsoszillation

Blackadar (1957) erklirt die Entwicklung NLLJs mit der Entstehung einer Trégheits-
oszillation in der Grenzschicht. Die Ursache der Entstehung dieser Tragheitsoszillation
ist die tageszeitliche (oder auch rdumlich unterschiedliche) Entwicklung der thermi-
schen Stabilitdt in der Grenzschicht, die an sogenannten Strahlungstagen vorhanden
ist (siche auch Kapitel 2.1). Die Triagheitsschwingung beruht somit auf dem Prinzip der
Instationaritiit des Windfeldes, welches durch plotzliche Anderungen von Kriftegleich-
gewichtszustdnde zustande kommt (Kottmeier, 1982). Dieser Vorgang soll im folgenden

naher erlautert werden.

Grundlagen Durch die solare Einstrahlung liegt am Tag eine gut durchmischte kon-
vektive Grenzschicht vor. Die Windverhéltnisse in der Grenzschicht werden durch die
vorhandenen turbulenten Fliisse bestimmt. Die Reibungskomponente ist abhdngig von
der Turbulenz, die sowohl dynamisch als auch thermisch erzeugt werden kann. Die
dynamische Erzeugung der Turbulenz ist von der Windscherung abhingig. Die ther-
mische Erzeugung entspricht der thermischen Instabilitdt (Kraus, 2004). Die Stabilitét
der Schichtung der Atmosphire kann dabei durch die Anderung der potentiellen Tem-
peratur ¢ mit der Hohe z (Gleichung 2.1) beschrieben werden:

> (0 stabile Schichtung
00

9 =0 neutrale Schichtung (2.1)

< 0 labile Schichtung

Bei einer labilen Schichtung intensivieren sich die vertikalen Bewegungen und die turbu-
lenten Fliisse nehmen zu. Bei einer stabilen Schichtung nimmt, aufgrund des Riickgangs
der thermischen Komponente der Turbulenzerzeugung, die Turbulenz in der Grenz-
schicht ab. Anders als in der freien Atmosphire kann der Einfluss der Reibung, die
abhéngig von der Turbulenz ist, in der Grenzschicht somit nicht vernachlassigt werden.
Um die Stréomung unter diesen Bedingungen beschreiben zu koénnen, stellten Navier
(1785-1836) und Stokes (1819-1903) eine Bewegungsgleichung fiir ein reales Fluid
auf. Diese soll die zeitliche Entwicklung von horizontalen und vertikalen Luftstrémun-

gen beschreiben. In der Navier-Stokes’schen Bewegungsgleichung wird der Einfluss der
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2.3 Tréagheitsoszillation

Schwerkraft, der Druckkraft, die Einwirkung der Erdrotation und der Einfluss der mo-
lekularen Reibung auf die Beschleunigung der Luftpartikel beschrieben (Kraus, 2004):

dv  ov = l= = o
— = — 4+ (0-V)T=—-Vp-VOY) 25 x 74+ F 2.2
% at+(v U pp WX U+ Fp (2.2)
\—I/—/ —— I Ja%e v
11

Komponente I) beschreibt die Triigheitsbeschleunigung Fig, I1) die Druckgradientbe-
schleunigung qu, I11) die Schwerebeschleunigung ﬁs, IV) die Coriolisbeschleunigung
ﬁo und V') die molekulare Reibungskomponente F r. p entspricht dem Druck, ® dem
Geopotential mit ® = gz (g ist die Erdbeschleunigung, = die Hohe) und & dem Vek-
tor der Winkelgeschwindigkeit der Erde, der senkrecht auf der Rotationsebene steht.
Um die turbulente Reibung zu erhalten wird die Reynolds-gemittelte Form der Navier-
Stokes-Gleichung benotigt. Vereinfacht wird hier angenommen, dass die oben genann-
ten Groken im Mittel vorliegen und die turbulente Reibung durch F beschrieben wird.
In der horizontalen Betrachtung fillt die Komponente der Schwerebeschleunigung (111)
weg. Mit der Einfithrung des Coriolisparameters f = 2wpg,q.5in(p), dabei steht wgyqe
fiir die Winkelgeschwindigkeit der Erde und ¢ entspricht dem Breitengrad, ldsst sich
die Gleichung fiir die horizontale Windgeschwindigkeit v}, vereinfachen:

% _ _%m R X 5y + Py (2.3)
k ist der Einheitsvektor in z-Richtung. Wird die Situation beschleunigungsfrei betrach-
tet, ergibt sich ein Gleichgewicht aus der horizontalen Druckgradientbeschleunigung,

der Coriolisbeschleunigung und der Reibungsbeschleunigung:

ﬁp—f—ﬁc—l-ﬁ}g:o (24)

Der daraus entstehende Wind wird als Reibungswind oder antitriptischer Wind be-
zeichnet (Abbildung 2.5).

Wenn die Reibungskomponente und vertikale Bewegungen vernachlassigt werden kon-
nen, ergeben sich als dominierende Terme die Druckgradientbeschleunigung und die
Coriolisbeschleunigung (fiir eine horizontale Bewegung). Der aus dieser Approximati-
on entstehende Wind wird als geostrophischer Wind ¥, bezeichnet und berechnet sich

folgendermafen:

— ]_—»
f/fXUh:—;VhP
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Abbildung 2.5: Entstehung vom Reibungswind (Uy ) anhand der Kriftegleichgewichte
von F,, Fo und Fr. Aa beschreibt den Ablenkungswinkel zwischen Uye, und . Links ist
ein Fall mit starker Reibung, rechts mit geringerer Reibung dargestellt (Kraus, 2004).

. L
Ugeo = (H)k X Vip (2.5)

In der freien Atmosphire kann der horizontale Wind iiber grofsraumigen Gebieten an-
ndhernd durch die geostrophische Approximation beschrieben werden.

In der Grenzschicht ist die Reibungskraft nicht vernachlassigbar. Durch die Reibung
wird die Windgeschwindigkeit des realen Windes im Gegensatz zum geostrophischen
Wind abgeschwécht. Der vorhandene Wind wird auch als subgeostrophisch bezeichnet.
Die Coriolisbeschleunigung ist von der Windgeschwindigkeit abhéngig und ist somit
schwicher als im geostrophischen Fall. Der Druckgradient iiberwiegt. Er wird nicht
durch die Coriolisbeschleunigung ausgeglichen. Der entstehende Wind wird dadurch
zum tieferen Druck abgelenkt. Dieser Wind besitzt eine sogenannte ageostrophische
Windkomponente 7,4. Als agestrophisch wird hierbei die Differenz zwischen dem wirk-

lichen Wind ¢ und dem geostrophischen Wind i, bezeichnet.

Ugg = U — Ugeo (2.6)

In Abbildung 2.5 sind die Kriftediagramme fiir F;,, Fo und Fy dargestellt. vy be-
zeichnet den entstehenden Reibungswind. Die ageostrophische Windkomponente kann
durch Aa beschrieben werden. Dieser Ablenkungswinkel zwischen realem Wind und
geostrophischem Wind hingt von der Windgeschwindigkeit und der Bodenrauigkeit
ab. Die Rauigkeit ist am Boden am héchsten, sodass hier die groften Abweichungen

auftreten. In der Hohe ndhert sich der reale Wind dem geostrophischen Wind an.

12
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frictional
force

Abbildung 2.6: Kriftegleichgewicht wihrend der Ausbildung eines LLJs, (oberes Krif-
tegleichgewicht) am Tag, (unteres Kriftegleichgewicht) nach der Ausbildung der stabi-
len Grenzschicht. L steht fiir tiefen Druck, H fiir hohen Druck, J2 entspricht ﬁp7 c
entspricht Fo und F ist die Reibungskraft Fy. Die roten Pfeile markieren die Verdan-
derungen des Kriftegleichgewichts in der Nacht im Vergleich zum Tag (Emeis, 2014).

Tragheitsoszillation In wolkenfreien Strahlungsnéchten kann es zur Ausbildung ei-
ner stabilen néchtlichen Grenzschicht kommen (siehe Kapitel 2.1). Durch die fehlende
Sonneneinstrahlung setzt eine Strahlungsabkiihlung ein, der thermische Warmefluss
wird negativ. Die Luft wird thermisch stabilisiert und die turbulenten Fliisse werden
reduziert. Schon in einigen 100 Metern Hohe kann eine anndhernd reibungsfreie Stro-
mung vorliegen (Kottmeier, 1982). Bodennah bildet sich eine stabile Schichtung aus,
es entsteht eine néchtliche Inversionsschicht. Dadurch wird die tagsiiber vorhandene
Kopplung der Atmosphére mit der Bodenschicht iiber der Inversionsschicht aufgeho-
ben. Durch den plotzlichen Wegfall der Reibungskomponente, entsteht eine instabile
Situation, die eine Beschleunigung der Windgeschwindigkeit bewirkt. War vorher ein
Gleichgewicht von Druckgradientbeschleunigung, Coriolisbeschleunigung und der Rei-
bung vorhanden (Gleichung 2.4), kommt es zur Ausbildung eines neuen Kréafteverhalt-
nis zwischen Druckgradientkraft und Corioliskraft, jedoch mit einer Komponente der
Beschleunigung in Richtung der Druckgradientkraft von der Grofe der wegfallenden
Reibungskomponente (siche Abbildung 2.6).

Die beschleunigte Bewegung kann durch folgende Gleichung beschrieben werden:

—

— — — - 1 —
E = FC + Fp = —fk? X Uy — ;Vhp (27)

Diese Gleichung ergibt sich mit Fr = 0 aus der horizontalen Navier-Stokes-Gleichung
(Gleichung 2.3) und ist auch unter dem Namen der horizontalen Euler-Gleichung fiir

ein ideales Fluid bekannt.
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Abbildung 2.7: Aus Blackadar (1957), (a) Hodograph der Trigheitsoszillation mit
der komplexen Zahl W mit den Anfangsbedingungen U,e,, Vo und Wy. (b) schematische
Erklirung fir die Entstehung eines vertikalen Jetprofils

Der Druckgradient kann die durch den Wegfall der Reibungskomponente beschleunig-
te Windgeschwindigkeit nicht mehr ausgleichen. Da die Coriolisbeschleunigung von
der Geschwindigkeit abhingig ist, nimmt sie zu. In der Folge erfihrt der Wind eine
Rechtsablenkung (auf der Siidhalbkugel eine Linksablenkung). Die Beschleunigung der
Windgeschwindigkeit dauert so lange an, bis der Wind parallel zu den Isobaren weht.
Durch die zusétzliche Beschleunigung ist die Windgeschwindigkeit nun supergeostro-
phisch. Die Coriolisbeschleunigung ist der Druckgradientbeschleunigung iiberlegen und
der Wind dreht sich weiter in Richtung des hohen Drucks. Die Druckgradientbeschleu-
nigung ist nun zu dem Wind entgegengesetzt gerichtet und die Windgeschwindigkeiten
nehmen ab. Durch die daraus folgende Abnahme der Coriolisbeschleunigung bei gleich-
zeitig konstantem Druckgradient dreht der Wind sich wieder nach links (Emeis, 2012).
Im zeitlichen Verlauf entsteht dabei eine Schwingung des Windes um das geostro-
phische Gleichgewicht mit dem Radius der ageostrophischen Windkomponente. Diese
Schwingung wird als Tragheitsoszillation bezeichnet. Die Losung ist als Hodograph
in Abbildung 2.7a dargestellt. Als Hodograph wird der zeitliche Verlauf des Wind-
vektors bezeichnet. Die Triagheitsoszillation ist vergleichbar mit der Schwingung eines
Pendels, welches aus seiner Ruhelage in eine Richtung ausgelenkt wird und zu seinem
Ausgangspunkt zuriick schwingt, durch die Beschleunigung iiber diesen Punkt hinaus
gerdt und zur anderen Seite schwingt. Die Ruhelage im Fall der Trégheitsschwingung
ist hierbei das geostrophische Gleichgewicht. Die Auslenkung entspricht dem Wegfall
der Reibungskomponente v,,.

Mit der Hohe nimmt die ageostrophische Komponente in der Grenzschicht ab. Durch
die Abkopplung der Inversionsschicht von der Bodenschicht, in der die Reibung weiter-

hin eine Rolle spielt, ist der Wegfall der Reibungskomponente in Hohe der Inversions-
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2.3 Tréagheitsoszillation

schicht am grofsten (Abbildung 2.7b). Im vertikalen Profil werden hier die hochsten su-
pergeostrophischen Winde entstehen, sodass sich in der Grenzschicht eine Jet-Struktur
ausbildet. Die Tragheitsschwingung ist somit eine Theorie fiir die Entstehung von nécht-
lichen Low-Level Jets (NLLJ) bei denen supergeostrophische Winde auftreten. In den
meisten Féllen wird die Trigheitsschwingung eine Schwingungsperiode nicht durch-
laufen kénnen. Bei Tageseinbruch mit Einsetzen der thermischen Turbulenz bricht die

Schwingung ein.

Mathematische Herleitung Die Tréigheitsoszillation ldsst sich unter der verein-
fachten Annahme eines konstanten horizontalen Druckgradienten (% = 0) und dem
Verschwinden von vertikaler Bewegung (w = 0) mathematisch herleiten (Blackadar,
1957). Die horizontale Bewegungsgleichung (Gleichung 2.7) kann durch das Subtrahie-
ren des geostrophischen Windes auf beiden Seiten folgendermafsen geschrieben werden

(eine schrittweise Herleitung hierfiir ist im Anhang zu finden):

d(Uh — Ugeo)
dt

Es folgt eine Aufspaltung der vektoriellen Gleichung in ihre Komponenten. u bezeichnet

— — [k X (T — Tyeo) (2.8)

dabei die Geschwindigkeit in x-Richtung, v die Geschwindigkeit in y-Richtung:

0
a—g(u = Ugeo) = f(V = Vgeo) (2.9)
a(v - Ugeo) - _f(u - ugeo) (210)

Dieses differentielle Gleichungssystem (DGL) ldsst sich mit der Einfiihrung der kom-

plexen Zahl W fiir 0, — U, 10sen:

W = (u — Ugeo) + 1(V — Vgeo) (2.11)

Setzt man W in Gleichung 2.8 ein und substituiert Gleichung 2.9 und Gleichung 2.10,
ergibt sich:
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ow 0 ,
T = 57 (1~ tgeo) +(0 = vge0))
0 .0
= a(u — ugeo) +1 a(v - Ugeoz
29 2.10

= F (0~ tgeo) — i (1~ t10)
= —if (0= thgeo) + (0 = V)

.

W
ow
— =1 2.12
= ifW (212)

Die Integration der Gleichung mit Wy = (Uy — Uye,) liefert die Losung des Gleichungs-

systems:

W = Woe /!t (2.13)

Die Losung der DGL beschreibt unter der Voraussetzung von ¥, # 0 und 7,59 # 0
einen Hodographen des Windes 75, um den geostrophischen Wind v, in Form eines
Kreises mit dem Radius der ageostrophischen Windkomponente (Gleichung 2.6) zum
Zeitpunkt ¢t = 0 (siehe auch Abbildung 2.7a).

R = WO = |770 - Ugeo}: |Uag,()‘ (214)

Die Periodendauer T' der Schwingung hingt vom Breitengrad ¢ der raumlichen Region
ab:

2w
T — 7 (2.15)

Mit dem Coriolisparameter f = 2wg,q.5in(p) und der Winkelgeschwindigkeit der Erde
Werde = 27/ Tgrqe 18sst sich die theoretische Schwingungsdauer der Trigheitsoszillation
fiir eine Region berechnen.

Der Windhodograph weicht haufig vom idealen Kreis ab, was in der Praxis zu erwarten
ist. Die Annahme eines konstanten horizontalen Druckgradients und das Verschwinden
jeglicher Vertikalbewegungen ist in der Realitit nicht einzuhalten. Auch die Instatio-
naritit des Windvektors aufgrund des Tagesgangs, Geschwindigkeitdivergenzen und
das Wirken von Kriimmungsvorticity haben einen Einfluss auf die Amplitude und den
Zeitpunkt der maximal auftretenden Geschwindigkeiten (Klose, 2006).

In vielen Untersuchungen wird die Entstehung von NLLJs mit der Tragheitsoszillation
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als dominanten Entstehungsmechanismus erkldrt (beispielsweise in Baas et al., 2009;
Emeis, 2014; Gebauer et al., 2017; Shapiro and Fedorovich, 2009; Shapiro et al., 2016;
Van de Wiel et al., 2010).

2.4 Thermodynamische Zirkulation

Komplexes Geldnde beeinflusst die Luftstromung in vielfacher Hinsicht. Gebirgsziige
beispielsweise reichen weit in die Atmosphére hinein und bilden Barrieren fiir anstro-
mende Luftmassen. Dadurch sind die Luftmassen zum Uber- oder Umstréomen der Hin-
dernisse gezwungen. In Télern kommt es zu Kanalisierungseffekten und auch verstirkt
zur Ausbildung von Inversionen. Im Lee von Gebirgsziigen konnen sich Fallwinde, soge-
nannte Féhnwinde, ausbilden. Bei wolkenlosem Himmel und schwachen grofraumigen
Stromungen konnen sich thermische Windsysteme entwickeln. Diese sind eine Folge von
horizontalen Temperaturunterschieden, die aufgrund von unterschiedlicher Erwérmung
und Abkiihlung im Geldnde entstehen. Diese Phianomene priagen mafsgeblich die Stro-
mungsverhéltnisse im komplexen Gelinde (Heimann et al., 2007). Die Mechanismen
dieser Stromungsmuster sind dabei abhéngig von lokalen und regionalen Faktoren, wie
der Geometrie der Gelandestruktur, der Eigenschaften der Bodenoberfliche, der Ausbil-
dung von thermischen Strukturen in der Atmosphéire, dem vorhandenen Energiebudget
und der grofrdumigen synoptischen Lage, die die Entwicklung einer Stromung ermog-
licht oder als Randbedingung beeinflusst (Zardi and Whiteman, 2012). Viele dieser
Faktoren beeinflussen sich gegenseitig, sodass eine zusammenhéngende Betrachtungs-
weise der Stromungsverhéltnisse an einem Ort mit einer komplexen Geldndestruktur

notwendig ist.

LLJs im komplexen Geldnde Die Ausbildung von LLJs kénnen durch das Vor-
handensein eines komplexen Geldndes verursacht oder unter verschiedenen Umstidnden
begiinstigt werden. Dafiir gibt es vielfach Untersuchungen: Holton (1967) erklart das
bevorzugte Auftreten von NLLJs in den Great Plains und das Auftreten von super-
geostrophischen Winden mit Geschwindigkeiten, die durch eine Triagheitsoszillation
alleine nicht erklart werden konnen, durch das Vorhandensein einer Hangneigung in
der Region. In Liu et al. (2000) wird die Entstehung von LLJs im komplexen Geldnde
im siidlichen Iran untersucht. LLJs entstehen hier durch Strémung, die dem Gelénde
folgt und kanalisiert wird. Die Stromung wird einerseits synoptisch angetrieben, an-
derseits ist aufgrund steiler Hinge eine hangabwérts gerichtete Bewegung kalter Luft,
also ein thermischer Antrieb, vorhanden. Anders als im vorherigen Fall beschreiben

Chrust et al. (2013) die Entstehung von LLJs am Talausgang des Weber Canyons in
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Abbildung 2.8: Komponenten einer Bergwindzirkulation exemplarisch in der Region
der Appalachen. Am Tag sind Hangeinwinde, Tolaufwinde und eine Stromung von der
Ebene Richtung Bergregion ausgebildet. In der Nacht dreht sich die Zirkulation um
(Whiteman, 2000).

Utah (USA) wéhrend des Vorhandenseins von Schonwetterlagen, also ohne synopti-
schen Antrieb bei wolkenfreiem Himmel. Der Jet entsteht in diesem Fall typischerweise
nachts durch thermisch angetriebene Talauswinde (down-valley flow) und bildet auf-
grund der Offnung der Schlucht die typische Jetstruktur am Talausgang und auch in
der Ebene dahinter aus. Auch die Untersuchung von Schmidli et al. (2009) beschéftigt
sich mit einer thermisch angetriebenen Stromung im Tal als Ursache von NLLJs.

Die vielféltigen unterschiedlichen Moglichkeiten von topografischen Gegebenheiten und
thermischen Antriebsmechanismen von Stromungen, durch die LLJs entstehen kénnen,
sorgen dafiir dass die Erscheinungsbilder von LLJs sehr unterschiedlich ausfallen kdn-
nen (Rife et al., 2010). Die physikalischen Grundlagen der thermisch angetriebenen

Zirkulation in Bergregionen soll im Folgenden vorgestellt werden.

Entstehung thermodynamischer Zirkulationssysteme Die tagesperiodischen
lokalen Windsysteme konnen sich im komplexen Geldnde aller Grofsenordnung, von
kleinen Hiigeln bis zu massiven Gebirgskomplexen, ausbilden. Die Ursache sind ho-
rizontale Temperaturdifferenzen, die durch unterschiedliche Erwarmung oder Abkiih-
lung der bodennahen Atmosphérenschichten, hervorgerufen durch lokale Reliefeigen-
schaften, entstehen. Dies fiihrt zu horizontalen Druckdifferenzen und somit zu lokalen
Ausgleichsstromungen. Diese lokalen Windsysteme sind besonders stark ausgeprigt,
wenn der Himmel wolkenfrei ist und kaum synoptischer Antrieb vorhanden ist, der die
thermische Zirkulation iiberlagern wiirde. Diese gradientenschwachen Wetterlagen mit

starker solarer Einstrahlung sind vor allem bei einer stabilen Hochdrucklage vorhanden.
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Abbildung 2.9: Darstellung der Hangwindzirkulation. (a) mit Hangabwinden in der
Nacht und (b) mit Hangaufwinden am Tag (Whiteman, 2000).

Die Haufigkeit des Auftretens dieser thermisch angetriebenen lokalen Zirkulationssys-
teme héingt somit neben den Eigenschaften des Geldndes im wesentlichen von den
meteorologischen Bedingungen ab (Whiteman, 2000).

Die Atmosphére in einer Bergregion kann vereinfacht in drei Regionen, in der sich
thermische Strukturen ausbilden, eingeteilt werden: die Hangatmosphére, die Talat-
mosphére und die Bergatmosphére. Die in der Hangatmosphére durch einen Tempera-
turunterschied zwischen der Luft direkt am Hang und der Luft in der Mitte des Tals
entstehende Zirkulation wird als Hangwind (slope wind) bezeichnet. In der Talatmo-
sphére unterscheidet man die Stromung langs des Tals (along-valley wind) durch Tem-
peraturdifferenzen (innerhalb des Tals oder auch zwischen Tal und der vorgelegenen
Ebene) und der Stromung quer zum Tal (cross-valley wind), der durch unterschiedlich
stark erwidrmte gegeniiberliegende Seitenhinge verursacht wird. In der Bergatmospha-
re entsteht eine Zirkulation zwischen der Luft iiber der Bergregion und der umliegen-
den Ebene, die Luft vom Berg hin oder weg bewegt. Diese Berg-Ebene-Zirkulation
(plain-mountain system) kann grofiskaligere Windsysteme erzeugen. Die thermischen
Bergwindzirkulationen sind in Abbildung 2.8 exemplarisch dargestellt. Die Kompo-
nenten der Bergwindzirkulation beeinflussen sich und interagieren miteinander. Die
Beobachtung in ihrer reinen Form ist somit kaum mdoglich (Whiteman, 2000; Zardi and
Whiteman, 2012).

In Abbildung 2.9 ist charakteristisch die Hangwindzirkulation in der Nacht (a) und am
Tag (b) dargestellt. Die Zirkulation wird durch den Temperaturunterschied zwischen
der Luft {iber einem Hang und der Umgebungsluft in gleicher Héhe angetrieben. Am
Tag ist die Grenzschicht am Hang wirmer, als die Umgebungsluft in gleicher Hohe.

Somit ist eine positive Auftriebskraft vorhanden. Es entsteht eine Stromung den Hang

19



2 Grundlagen

day
—————____®Qualpressure ____________
kel _Vhp £
©~-925mb — 924 mb -&
© =
valley
___1003mb_______________1000mb__ _
plain
night
_________ equalpressure | __________
£ VP o
g-924 mb 925 mb - 8
valley
___190mb_ ______________1008mb___
plain

Abbildung 2.10: Entstehung einer Talwindzirkulation aufgrund von horizontalen
Druckdifferenzen am Tag (oben) und in der Nacht (unten). Das hellere Grin kenn-
zeichnet die Umrisse der Berghdnge, in dem sich die Talatmosphdre befindet. In der
Nacht entwickelt sich ein héherer Druck im Tal, woraus eine Stromung aus dem Tal
heraus entsteht. Darstellung von Markowski and Richardson (2010), adaptiert von Whi-
teman (2000) und Hawkes (1947).

hinauf (Hangaufwind oder im Englischen upslope-wind). In der Nacht kiihlt sich die
Grenzschicht am Hang schneller ab, als die Umgebungsluft. Die Luft sinkt aufgrund der
hoheren Dichte ab und es entsteht eine Stromung den Hang hinunter (Hangabwind oder
downslope-wind). Hangwinde treten mit Windgeschwindigkeiten in einer Grofenord-
nung von 1 bis 5 m/s auf. Die Hangabwinde entstehen beim Sonnenuntergang, wenn der
Hang in den Schatten gerdt. Anders herum ist bei Hangaufwinden der grofte Tempe-
raturgradient am Vormittag zwischen den sonnenbeschienenen Hingen und der kalten
Talatmosphiére. Die Temperaturgradienten sind in Bodennédhe am grofsten. Durch die
Reibung liegen die maximalen Windgeschwindigkeiten einige Meter {iber dem Erdbo-
den, sodass sich eine Jetstruktur ausbildet. Das Jetmaximum der Hangabwinde ist in
Héhen von 5 m iiber Grund zu finden (Whiteman, 2000).

Winde langs des Tals, sogenannte along-valley winds, sind Ausgleichsstrémungen auf-
grund einer horizontalen Temperatur- und somit Druckdifferenz entlang des Tals oder
des Tals und der anschliefenden Ebene (sieche Abbildung 2.10). Die Ursache ist der
unterschiedliche Tagesgang der Temperaturen an den verschiedenen Orten. Die Talat-
mosphére erwérmt sich schneller und kiihlt sich schneller ab, als die Atmoshére des

umliegenden Flachlandes. Auch innerhalb des Tals kdnnen Unterschiede auftreten. In
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Abbildung 2.11: Querschnitt des Luftvolumens eines Tals (a) und einer Ebene (b).
Das Volumen des Tals V, ist kleiner als das Volumen der Ebene V), bei einer gleichen
Fliche A und kann sich bei gleicher solarer Einstrahlung stirker erwdrmen (Whiteman,

2000).

der Nacht sinkt die Luft in der Talatmosphére durch die starkere Abkiihlung, es entsteht
ein hoherer Druck als in der Ebene, wo die Abkiihlung nicht ganz so stark ausgepragt
ist. Es entsteht eine Stromung vom hohen zum tieferen Druck das Tal hinab. Am Tag
ist die Situation spiegelverkehrt. Die Luft erwdrmt sich im Tal stdrker und steigt auf.
Es bildet sich lokal ein tieferer Druck aus und es entwickeln sich talaufwértsgerichtete
Winde. Der Druckgradient ist am Boden am stédrksten ausgepridgt und nimmt mit der
Héhe ab. Es ist sogar moglich, dass der Gradient sich ab einer gewissen Hohe um-
dreht. Durch die Reibungskomponente am Boden kann sich in der Grenzschicht eine
Jetstruktur ausbilden (Whiteman, 2000).

Eine Erklarung fiir die differentielle Erwérmung von Tal und Ebene folgt aus dem Kon-
zept des topographic amplification factor (TAF), welches von verschiedenen Autoren
untersucht wurde (Steinacker, 1984; Wagner, 1932). In der deutschen Literatur ist diese
Theorie unter dem Namen Volumeneffekt bekannt (Abbildung 2.11). Es basiert dar-
auf, dass ein gegebenes Energiebudget bei einer Talatmosphére ein kleineres Volumen
erwarmen muss, als iiber der gleichen Flache einer Ebene. In der Nacht kiihlt dann das
kleinere Volumen iiber dem Tal auch schneller ab. Bei dieser Theorie wird vereinfacht
angenommen, dass keine Warme des Tals mit der freien Atmosphire ausgetauscht
wird. Dies ist in der Realitdt nicht einzuhalten, da die obere Volumengrenze keine
feste Randbedingung darstellt. In der Praxis ist es zudem schwierig, das Talvolumen
und die genauen Warmefliisse einzuschétzen. Ein weiterer Aspekt ist, dass die Talat-
mosphére, besonders unter schwachen Hintergrundwindverhéltnissen, vor Massen und
Wiérmeaustausch durch die umliegende Topografie geschiitzt ist und die Erwirmung
oder Abkiihlung konzentrierter, mit weniger Austauschprozessen, als in der Ebene, ab-
lauft (Whiteman, 2000; Zardi and Whiteman, 2012). Es wurden Druckgradienten von
5 hPa iiber 100 km Entfernung beobachtet. An einem Tag mit starker solarer Einstrah-
lung sind in Hoéhen von 500 bis 1000 m iiber dem Grund Jetgeschwindigkeiten von 5
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bis 10 m/s im Inntal aufgetreten (Vergeiner and Dreiseitl, 1987). Die Ausbildung von
Talwinden ist im Vergleich zu den Hangwinden nicht von einer Hangneigung abhingig,
sondern geht auf die geometrischen Formen des Gelidndes zuriick.

Ein groferskaliges thermisches System ist die Berg-Ebene-Zirkulation zwischen der
Luftschicht iiber einer Bergregion oder den Seitenhéngen der Berge und der Luftschicht
der anliegenden Ebene. In der Nacht ist die Luft iiber der Bergregion kilter, am Tag
warmer. Diese Temperaturdifferenzen verursachen auch hier horizontale Druckgradi-
enten, die grofraumige Ausgleichsbewegungen verursacht (Weissmann et al., 2005).
Diese sind mit Windgeschwindigkeiten unter 2 m/s eher schwach ausgepréigt und kon-
nen leicht durch vorherrschende grofsskaligere Stromungen iiberlagert werden. Nach
diesem Prinzip lassen sich auch thermisch angetriebene Stromungen zwischen einer
Hochebene und dem umliegenden tieferen flachen Land erkldren. Hangwinde von der
Hochebene zu den umliegenden Ebenen sind ein Teil dieser Zirkulation. Da in diesem
Fall kein Volumeneffekt vorliegt, treten schwichere Windgeschwindigkeiten als bei den
Talwinden auf (Whiteman, 2000).

Zusammengefasst sind am Tag Hangaufwinde, aufwérts gerichtete Talstrémungen und
Stromungen von der Ebene zum Gebirge vorhanden, in der Nacht entwickeln sich um-
gekehrt Hangabwinde, Talauswinde und Stréomungen von der Bergregion zur vorge-
lagerten Ebene (Whiteman, 2000). Dabei wird die Strémung im komplexen Gelidnde

durch eine Uberlagerung der verschiedenen Komponenten bestimmt.

2.5 Low-Level Jets und ihr Potential fiir die Windenergie

Der Rohstoff fiir die Energiegewinnung bei Windkraftanlagen ist der Wind. Diese Ener-
giequelle ist einerseits erneuerbar, andererseits ist sie mit grofsen Fluktuationen verbun-
den. Um das Windpotential an verschiedenen Standorten zu begutachten oder Wind-
turbinen im Hinblick auf Belastungen und Potential auszulegen, spielt die Abschétzung
und Prognose dieser zeitlichen und raumlichen Variabilitéit eine entscheidende Rolle.
Allgemeine technische Anforderungen fiir die Konstruktion von Windenergieanlagen
sind in der internationalen Norm fiir Windenergieanlagen von der International Elek-
trotechnical Commission (IEC 61400) festgelegt. Die Anforderungen sollen sicherstel-
len, dass Windkraftanlagen ohne grofiere Schaden ihre geplante Lebensdauer erreichen.
In den meisten Fillen liegt diese in einem Zeithorizont von etwa 20 Jahren (IEC, 2005).
In den Normen sind unter anderem Anforderungen zu Lasten, Schallemissionen und der
Standorteignung enthalten.

Nach den Windbedingungen an einem Standort werden die Windkraftanlagen in ver-
schiedene Windklassen eingeteilt. In Tabelle 1 sind die Werte der IEC-Norm dargestellt.
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Windklasse ‘ I II I11
Uref [ms™1] | 50 42,5 375

A 0,16

B Les [ 0,14

C 0,12

Tabelle 1: Parameter der Windklassen aus IEC (2005). Windturbinen der Klasse A
werden fir Standorte mit héherem Turbulenzcharakter, der Klasse B mit mittleren und
der Klasse C' mit niedrigen, designed. v,oy entspricht der Referenzwindgeschwindigkeit,
I ey dem Referenzwert fiir die Turbulenzintensitat.

Diese sind abhéngig von der lokalen Windgeschwindigkeit und Turbulenz in Rotorhdhe.
Die Referenzwindgeschwindigkeit v,.; beschreibt die Auslegung einer Windturbine auf
Extreme der 10-Minutenmittel in Nabenhohe, die Wiederkehrperioden von 50 Jahren
oder grofer besitzen (IEC, 2005). Die Referenz fiir die Turbulenzintensitét /,.r ergibt
sich aus dem Erwartungswert der Turbulenzintensitét bei 15 m/s in Nabenhohe zy. Sie
berechnet sich aus dem Verhéltnis der Standardabweichung der Windgeschwindigkeit
o, zur mittleren Windgeschwindigkeit @ (Emeis, 2012):

a(zy)

Die Windklassen dienen zur standortspezifischen Auslegung von Windkraftanlagen.

Iref = (216)

Windkraftanlagen besitzen eine Einschalt-(cut-in) und eine Abschaltwindgeschwindig-
keit (cut-out). Die Einschaltgeschwindigkeit hiingt von der Uberwindung der Reibungs-
krifte ab, an denen die Rotorblitter anfangen sich zu drehen. Oft wird diese etwas
hoher festgelegt, sodass ein stindiges Ein- und Ausschalten vermieden wird. Wenn
durch zu hohe Windgeschwindigkeiten die Belastung der Anlage zu groft wird, wird der
Lastbetrieb abgeschaltet, sodass keine Energielieferung stattfindet. Diese sogenannte
Abschaltwindgeschwindigkeit liegt in der Regel bei 20 bis 25 m/s, ist jedoch kein allge-
mein verbindliches Kriterium (Hau, 2003). Die Nennwindgeschwindigkeit gibt an, bei
welcher Windgeschwindigkeit die angegebenen elektrische Nennleistung erreicht wird.
Auf Anderungen der Windgeschwindigkeit in diesem Bereich reagiert die Leistung eine
Windkraftanlage besonders sensitiv (Pichugina et al., 2017).

Ein anderer wichtiger Aspekt fiir die Windenergie ist das durchschnittliche Vertikal-
profil der horizontalen Windgeschwindigkeit. Diese wird typischerweise mathematisch
durch das logarithmische Windprofil (Gleichung 2.17) oder das Potenzgesetz nach Hell-
mann (Gleichung 2.18), in der Literatur auch unter dem Begriff Power Law zu finden,
abgeschitzt (Emeis, 2012).
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In(£
U(z) = U<Z’”>ln22; (2.17)
i(z) = ﬁ(&)(f)a (2.18)

U(z) beschreibt die Windgeschwindigkeit in Hohe z iiber Grund, z, ist die Referenz-
geschwindigkeit in Hohe z, iiber Grund, z, entspricht der Rauigkeitslinge und o dem
Windscherungsexponenten (IEC, 2005).

Das logarithmische Windprofil gilt fiir eine neutrale thermische Schichtung in der
Prandtl-Schicht. In anderen Schichtungen miissen bestimmte Abweichungen einbe-
zogen werden. In vielen Féllen wird das Power Law durch seine einfache mathema-
tische Beschreibung verwendet. Anders als das logarithmische Windprofil, oder das
logarithmisch-lineare Profil fiir verschiedene Schichtungen, beruht das Power Law nicht
auf physikalischen Grundlagen, sondern wird durch empirischen Werte ermittelt (Emeis,
2012). Fiir das normale Windprofilmodell wird ein Exponent von o = 0,2 angenom-
men (IEC, 2005). Der Exponent ist abhéngig von der Rauigkeit und der thermischen
Stabilitdt (Emeis, 2012). Die Werte variieren von 0,1 bei glatten Oberflichen bis zu
0,4 bei rauen Oberflichen im komplexen Gelidnde (Sisterson and Frenzen, 1978). In der
Prandtl-Schicht ist die Winddrehung mit der Héhe vernachldssigbar. Mit modernen
Nabenhdhen von Windturbinen, die bei iiber 100 m liegen, reichen die Rotorblitter
weit in die Ekmann-Schicht, die von einer Winddrehung mit der Hohe gekennzeichnet
ist, hinein. Um das vertikale Windprofil zu beschreiben, reicht ein einfaches logarith-
misches Profil oder ein einfaches Potenzgesetz nicht mehr aus (Emeis, 2012).

Durch LLJs wird das vertikale Windprofil stark verédndert. Bei Ertragsrechnungen fiir
Windenergieanlagen an einem gewissen Standort, die auf Windgeschwindigkeiten aus
dem Power Law beruhen, kénnen durch das hdufige Auftreten von LLJs grofe Abwei-
chungen zu Stande kommen (Pichugina et al., 2017). Durch LLJs wird einerseits das
Energiepotential gesteigert, da in der unteren Troposphére stirkere Windgeschwindig-
keiten vorhanden sind. Wilczak et al. (2015) zeigt, dass durch LLJs der Kapazitatsfak-
tor von Windparks auf Werte von iiber 60 % wihrend der néchtlichen Stunden ansteigt.
Der Kapazitéitsfaktor beschreibt dabei das Verhiltnis des tatsichlichen Energieertrages
zu der installierten Nennleistung. Der durchschnittliche européische Kapazititsfaktor
von Onshore-Windkraftanlagen lag im letzten Jahr in Europa bei 22 % (Komusanac
et al., 2019). Andererseits miissen auch negative Effekte auf die Struktur der Windener-
gieanlage betrachtet werden (Gutierrez et al., 2016). Ein Grund sind die im Zusammen-
hang mit LLJs auftretenden starken vertikalen Windscherungen (Gleichung 2.19). Die
vertikale Windscherung S berechnet sich iiber die Anderung der horizontalen Windge-
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schwindigkeit v, mit der Hohe z:

Oy,

S = 5 (2.19)
Die Windscherung in der Rotoreben ist fiir die Windkraftanlage dabei von besonde-
rem Interesse. Die Hohe des Jetmaximums im Vergleich zur Nabenhohe bestimmt, ob
die Rotorblitter von einer positiven, negativen oder positiv und negativen Scherung
beeinflusst werden (Pichugina et al., 2017). Die stéirkere positive Windscherung fiihrt
zu einer stirkeren zyklischen aerodynamischen Belastung der Rotorblétter (Gutierrez
et al., 2016). LLJs stellen fiir die gesamte Struktur eine héhere Belastung dar. Durch
die hoheren Windgeschwindigkeiten, die zu einer stidrkeren Drehung der Rotorblit-
ter fithren, die Windscherung, die die gesamte statische Sturktur der Windkraftanlage
beeinflusst und auch zu einer stirkeren Deformation der Rotorblédtter fiihrt, nimmt
der Ermiidungsprozesse der Windkraftanlage stérker zu und die Lebensdauer ab (Gu-
tierrez et al., 2016). Im Gegensatz dazu zeigt eine Studie von Gutierrez et al. (2017),
dass negative Windscherungen zu einer Reduktion der Lasten von Windturbinen fiihrt.
Dies ist speziell der Fall, wenn eine negative Scherung iiber der gesamten Rotorfliche
vorhanden ist. Dieser Effekt ist besonders fiir hohere Windkraftanlagen interessant,
wenn das Jetmaximum unterhalb der Rotorebene vorhanden ist. Die Belastungen wer-
den mithilfe sogenannter FAST-(Fatigue, Aerodynamics, Structures, and Turbulence)
Simulationen berechnet.
In der Studie von Pichugina et al. (2017) werden Werte fiir die vertikale Windsche-
rung wihrend LLJs im Rotorlayer im Bereich von 0,03 s~! beobachtet. Unterhalb des
Jetmaxima sind Scherungen bis 0,1 s zu finden. Emeis (2014) stellt Werte fiir die
Windscherung bei LLJ-Ereignissen unterhalb von 160 m iiber Grund im Bereich von
0,04 bis 0,08 s~ ! fest.
Eine weitere wichtige Eigenschaft, die Auswirkungen auf die Struktur der Windturbine
hat, ist die Windrichtungsidnderung mit der Hoéhe D (Gutierrez et al., 2016).

odir

D=——

0z

dir entspricht der Windrichtung und z der Hohe. Die Winddrehung fiihrt neben der

Scherung zu einer zusitzlichen Belastung der Rotorbléitter. Bei Emeis (2014) werden

(2.20)

wahrend LLJ-Ereignissen vertikale Winddrehungen im Bereich von -0,4 bis 0,6 Grad
pro Meter in einer Hohe zwischen 110 und 160 m iiber Grund beobachtet. Die meisten
Werte lagen jedoch im Bereich von 0 bis 0,2 Grad pro Meter. In Gutierrez et al.
(2016) treten wihrend LLJs Drehungen von 1 Grad pro 16 Meter im Uhrzeigersinn

iiber dem Jetmaximum und 1 Grad pro 6 Meter gegen den Uhrzeigersinn unterhalb
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des Jetmaximas auf. Wenn sich diese entgegengesetzten Richtungsdrehungen in der
Rotorebene befinden, kann es zu Verdrehungen der Rotorblétter kommen.

Ein weiterer interessanter Punkt im Zusammenhang von LLJs und der Windenergie-
erzeugung ist der Zeitpunkt des Auftreten von LLJs. Es stellt sich die Frage, ob der
Zeitpunkt einer groferen Energieproduktion durch die LLJs mit dem Zeitpunkt ei-
nes stiarkeren Verbrauchs elektrischer Energie zusammenféllt. Mit der Kopplung von
Solar- und Windenergie konnten néchtliche LL.Js den Wegfall der Solarenergie teilweise
kompensieren und einen positiven Effekt auf die Netzstabilitiat haben.

Fiir die Windenergiebranche hat das Wissen iiber die Position, die Haufigkeit und die
Entstehungsmechanismen von LLJs eine grofe Bedeutung. Mit diesen Erkenntnissen
lassen sich LLJ-Ereignisse besser vorhersagen und somit kann auch das Windenergie-
potential fiir einen Standort realistischer abgeschdtzt und die Belastungen der Wind-
kraftanlage und ihre Lebensdauer berechnet werden (Wallace, 2015). Mit der steigen-
den Zunahme von Nabenhohe der Windturbinen wird die Bedeutung des Einflusses
von LLJs in der Zukunft zunehmen (Gutierrez et al., 2016).
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3.1 Feldmesskampagne Perdigao 2017

Die Feldmesskampagne in Perdigao (Portugal) im Jahr 2017 ist eine Messkampagne im
Rahmen des Projekts ,New European Wind Atlas* (NEWA), welches das Ziel verfolgt
offentlich zugingliche Informationen zur Einschitzung des Windenergiepotentials fiir
die Aufstellung von Windenergieanlagen zu erfassen und bereitzustellen. Dazu sollen
Daten in einheitlich hoher raumlicher sowie zeitlicher Auflésung fiir ganz Europa bereit
gestellt werden. Fiir NEWA werden Daten mit einer rdumlichen Auflésung von 3 km
und einer zeitlichen Auflosung von 30 min durch WRF-Simulationen erzeugt. Diese
kénnen zum weiteren Downscaling von bis zu 100 m verwendet werden. Ziel ist es,
dass Winddaten in einer horizontalen Auflésung von moglichst unter 100 m und in fiir
Windenergieanlagen relevanten Héhen zwischen 40 und 300 m in 10 m Auflésung fiir
alle Européischen Staaten (einschliefslich eines 100 km breiten angrenzenden Offshore-
Bereiches) vorhanden sind. Gerade in dieser hohen raumlichen und zeitlichen Auflésung
liegen diese Daten jedoch selten vor. Messkampagnen werden zur Validierung der Daten
durchgefiihrt. Diese dienen gleichzeitig als Grundlage fiir weitere Forschungen in der
Grenzschicht.

Das Perdigao-Experiment ist eines von sieben grofsen Projekten, welches mit dem Ziel
der Vermessung und Simulation der atmosphéarischen Grenzschicht iiber komplexem
Geldnde im Rahmen von NEWA statt findet. Neben Perdigdo wurden weitere Messex-
perimente iiber komplexem Geléinde unter anderem in Kassel (Deutschland) und Alaiz
(Spanien) durchgefiihrt. Messungen im flache Geldnde fanden in @sterild (Dénemark)
und Hornamossen (Schweden) statt. Fiir die Untersuchung von relevanten Offshore-
Verhéltnissen fiir die Offshore-Windindustrie wurden Messungen auf der Ostsee und
Nordsee durchgefiihrt. Neben den Werten von durchschnittlichen Windrichtungen und
Windgeschwindigkeiten sind Parameter zu Turbulenz, Winddrehung, vertikaler Sche-
rung der Windgeschwindigkeit, Extremwinden und die saisonalen und tiglichen Va-
riationen der Windgeschwindigkeit fiir die Einschitzung der Ressource Wind von In-
teresse (Mann et al., 2017). Die Messdaten sollen eine experimentelle Datengrundlage
zum Stromungsregime der Region in der Grenzschicht bilden. Aus diesen sollen sich
nach Moglichkeit gute Riickschliisse auf andere dhnliche Standorte schliefen lassen.

Auferdem sollen die Messwerte parallel mit simulierte Modelldaten validiert werden.

Perdigao 2017 Kampagne Die Hauptmessphase (IOP - Intensive Observation Pe-
riod) des Perdigao-Experiments erfolgte zwischen dem 1. Mai bis zum 15. Juni 2017

(Fernando et al., 2018). Um klimatologische Bedingungen besser abschétzen zu kén-

27



3 Datengrundlage

Abbildung 3.1: Topografische Karte der Umgebung von Perdigido (Portugal). Nord-
westlich des Doppelhiigels befinden sich ein Gebirgszug von Serra da Estrela, im Nordos-
ten beginnt in einer Entfernung von etwa 100 km das kastilische Hochland (bearbeitete
Karte von http: //de-de. topographic-map. com/places/Portugal-399066/, ab-
gerufen am 15.04.2019).

nen wurden bereits im voraus Messungen mit Messtiirmen durchgefiihrt. Neben dem
Deutschen Zentrum fiir Luft- und Raumfahrt (DLR), beteiligten sich viele weitere
européische Institutionen, darunter die Technische Universitit Déanemark (DTU), die
Universitdat Porto, die Universitit Notre Dame und das Portugiesische Institut fiir
Ozeane und Atmosphére (Instituto Portugués do Mar e da Atmosfera) an dem Pro-
jekt. Auch Wissenschaftler aus den USA, von der Universitét Colorado (Boulder), der
Universitat Oklahoma, der Universitiat California (Barkley), dem US Army Research
Laboratory und dem National Center for Atmospheric Research (NEAR) nahmen an
der Messkampagne teil. Der Forschungsschwerpunkt des DLR lag auf der Untersuchung
der Stromung iiber komplexem Geldnde und deren Interaktion mit einer frei stehenden
Windenergieanlage.

Serra de Perdigao, das Geldnde der Messkampagne, liegt in Portugal in der Gemeinde
Vila Velha de R6dao in der Region Castelo Branco, etwa 200 km nordostlich von Lissa-
bon und 240 km siidéstlich von Porto entfernt (sieche Abbildung 3.1). Die umliegende
Region ist hiigelig und grenzt im Nordwesten in einer Entfernung von rund 20 km an
die Auslaufer des Serra da Estrela Gebirgszuges. Das Serra da Estrela besitzt Berge
die bis zu 1991 m iiber NN liegen und ist damit das hochste Gebirge auf dem Festland

Portugals. Die 20 km entfernten Bergkuppen liegen in einer Hohe von etwa 900 m iiber

28



3.1 Feldmesskampagne Perdigao 2017

;;;;;;;

@ Scanning Lidar
Microwave Radiometer
» Microphone
Wind Energy Converter

® Met Mast
== RHI plane
MWR scan plane

Abbildung 3.2: Uberblick tiber den Standort des Perdigao-Experiments. Die grofriu-
mige Region in der sich der Doppelhiigel befindet ist in Abbildung 3.1 dargestellt. Zu
sehen ist die DLR-Instrumentierung und die meteorologischen Messtiirme (lila Punk-
te). #1, #2 und #3 sind die Standorte der Scanning-Lidar-Gerdte des DLR, das gelbe
Viereck zeigt den Standort des Mikrowellenradiometers und der Standort des Windpro-
fillidars (ProLidar) ist beim blauen Viereck zu finden. Der weifle Stern kennzeichnet
den Standort der Windturbine (WT). Links oben: geografische Lage von Perdigao und
eine Windrose eines Sonic-Anemometers auf dem Turms 20 (Tow?20) iber die Zeit der
IOP (Abbildung angepasst von Wildmann et al., 2018b).

NN. In nérdlicher bzw. nordnordostlicher Richtung sind in etwa 100 km Entfernung,
in einer Hohenlage von 800 m iiber NN, Ausldufer des kastilischen Hochlands, (auch
unter dem Namen Meseta Central bekannt) zu finden.

Das zu untersuchende Gebiet spannt eine Fliche von 8 x 8 km auf, in der sich zwei
parallele Hiigel mit einem Abstand von 1400 m befinden. Die Doppelhiigel erstrecken
sich vom Nordwesten zum Siidosten (Abbildung 3.2). Der siidwestliche Hiigel liegt in
einer Hohe von 481 m {iber NN. Auf ihm steht eine einzelne 2MW- Windturbine. Der
nordwestliche Hiigel liegt etwas tiefer und erreicht an der Bergkuppe eine Hohe von
454 m iiber NN. Die Tiefe des Tals zwischen den beiden Hiigeln betrigt etwa 200 Meter.
Die nahezu parallel liegenden Hiigel bilden eine vergleichsweise ,einfache” komplexe
Struktur. Dies vereinfacht den Ubergang der Simulationen von einer realistischen zu
einer idealisierten Topografie im Modell (Wagner et al., 2019).

Die regionale Vegetation besteht iiberwiegend aus Biischen und Gréasern mit Eukalyptus-

und Olivenplantagen. Die Bevilkerungsdichte in dieser Region ist gering. Der Sommer
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wird von einem heiflen mediterranen Klima beherrscht. Die Winter sind eher mild aus-
gepragt. Im klimatologischen Mittel fallen etwa 760 mm Niederschlag, 80 % davon
zwischen Oktober und April. Wihrend der Messphase (im Mai und Juni) fallen etwa
12 % (Fernando et al., 2018). Die Hauptwindrichtung in Perdigdo wechselt zwischen
siidwestlicher oder nordostlicher Richtung. Somit ist in den meisten Stunden eine senk-
rechte Anstrémung zu den Doppelhiigeln vorhanden.

Fiir das Perdigao-Experiment wurde die zu untersuchende Doppelhiigel-Region mit
einer Vielzahl von Messgeréten ausgestattet (Abbildung 3.2). Insgesamt waren 49 me-
teorologische Messtiirme in Hohen zwischen 10 und 100 Metern, mehr als 180 Sonic-
Anemometer, 21 rdumliche Scanning-Lidare und 7 Windprofillidare, 3 Mikrowellenra-
diometer und ein akustisches Windprofiler-Radarsystem (RASS - radio acoustic so-
undig system) im Einsatz. Zusitzliche wurden alle 6 Stunden Radiosonden gestartet
und Schallmessungen mit Mikrophonen durchgefiihrt (Wagner et al., 2019). In Abbil-
dung 3.2 ist ist die Lage und Topografie des Doppelhiigels mit den Standorten der
DLR-Messgerite und der Windturbine dargestellt (Wildmann et al., 2018b). In die-
ser Arbeit wurden Messwerte des MWRs, Lidar-Windmesswerte des Leosphere Wind
Profilers und Winddaten aus Komposits der Scanning-Lidare ausgewertet. Die Mess-
methoden und Daten werden in den ndchsten Abschnitten genauer erldutert.

Die Windturbine (WT) ist vom Typ Enercon E-82 E2 und befindet sich mit 39°42'25, 9”
nordlicher Breite und 7°44’41, 4" westlicher Lange mittig auf dem siidwestlichen Hiigel.

Sie besitzt eine horizontale Drehachse, ist ein sogenannter Luv-Laufer und besitzt drei

Enercon E-82 E2/2000

Datum der Inbetriebnahme 2007
Nennleistung 2MW
Rotordurchmesser 82 m
Nabenhohe 8 m
Anzahl der Blatter 3
tiberstrichene Fliche 5281m?
Leistungsdichte 2,65 m?/ kW
Einschaltgeschwindigkeit 2m/s
Normalwindgeschwindigkeit 12,5 m/s
Abschaltwindgeschwindigkeit 25 m/s
Regelung Pitch
Windklasse (IEC) Ila
Windzone (DIBt) WZIIT

Tabelle 2: Technische Daten der Enercon E-82 FE2/2000 Windturbine in Perdigao,
Portugal (https: //www. thewindpower. net/windfarm_ de_ 2622_ perdigao. php,
abgerufen am 13.04.2019).
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3.1 Feldmesskampagne Perdigao 2017

Perdigao WT (39.707588N, -7.744969E, 476m); Init: 2017-04-30 00:00 UTC
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Abbildung 3.3: Synoptische Bedingungen wdhrend der Messperiode vom 1. Mai bis
17. Juni in Perdigio am Standort der WT. Die Daten stammen von den WREF-
Simulationen aus Wagner et al. (2019). Der grau unterlegte Bereich markiert mit einem
Wechsel von Hoch-und Tiefdruckgebieten die erste Phase des Messzeitraums. Die zwei-
te Phase ist von einer Hochdrucklage dominiert. Der rot und blau hinterlegte Bereich
im 5. Panel kennzeichnet die Windrichtung aus nordéstlicher (blau) bzw. sidwestlicher
(rot) Richtung. Die graue Linie bezeichnet Werte in 500 hPa (Darstellung aus Wagner
et al., 2019).
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3 Datengrundlage

Rotorblédtter. Die Nennleistung liegt bei 2 MW, die Nabenh6he bei 78 m und der
Rotordurchmesser bei 82 m. Weitere Kennzahlen der W'T sind in Tabelle 2 zu finden.

Synoptische Bedingungen Durch die vorhandenen synoptischen Bedingungen (Ab-
bildung 3.3) kann die IOP grob in zwei Phasen eingeteilt werden (Wagner et al., 2019).
Der 1. bis 23. Mai begrenzt die erste Phase (grauer Bereich). Diese wurde von einem
standigen Wechsel von Tief- und Hochdruckgebieten bestimmt, zu sehen ist dies in
den Druckwerte in Abbildung 3.3 im 3. Panel. Dies wird durch Niederschldge, hohen
Wolkenbedeckungsgraden und einer Reduktion der téglichen Temperaturschwankung
begleitet. Die zweite Phase wird durch eine stabile Hochdrucklage dominiert, in der we-
niger Niederschlagsereignisse stattfinden und ein deutlicher Tagesgang der Temperatur
ausgebildet ist. In der freien Atmosphére (Windgeschwindigkeit in der 500hPa-Fléche)
sind die Winde deutlich schwicher ausgeprigt, als in der ersten Phase. Die Bodenwinde
zeigen in beiden Phasen einen deutlichen Wechsel zwischen Nordost- und Siidwestwin-
den (blau- und rot-markierter Bereich der Windrichtung in Abbildung 3.3, 5. Panel).

3.2 Lidar-Windmessungen

Lidar ist ein Akronym fiir Light Detection and Ranging und bezeichnet eine Mess-
methode der Fernerkundung, die fiir die Untersuchung verschiedener atmosphérischer
Parameter genutzt wird. In Abbildung 3.4 ist das Scanning-Lidar #1 am Messstandort
in Perdigao zu sehen. Im Vergleich zu den bekannteren Radar-Messungen, senden Lidar-
Systeme keine Radiowellen sondern kohérentes Licht mit Wellenlingen im pm-Bereich
(Laserlicht) aus. Die genutzten Lichtstrahlen, mit ihren wesentlich geringeren Wellen-
langen, werden an Aerosolen in der Atmosphire gestreut. Durch das Riickstreusignal
konnen Riickschliisse iiber die Eigenschaften atmosphérischer Parameter getroffen wer-
den. Verschiedene Anwendungsgebiete und Messmethoden eines Lidar-Gerites werden
in Weitkamp (2005) beschrieben.

Die typischen Lidar-Systeme fiir Windmessungen beruhen auf dem Prinzip des Doppler-
Effekts. Dieser beschreibt eine wahrgenommene Frequenzverschiebung, wenn sich Emp-
finger und Sender relativ zu einander bewegen (Weitkamp, 2005). Ein Lidar-Messgerit
besteht aus einem Lichtemitter und einem Lichtempfinger. Kurze Laserimpulse einer
spezifischen Wellenldnge werden ausgesendet. Sie bewegen sich mit Lichtgeschwindig-
keit ¢ fort. Ein Teil des Lichts wird durch Aerosolteilchen der Atmosphére zuriick ge-
streut. Die Aerosole haben keine Eigenbewegung, sondern bewegen sich mit der selben
Geschwindigkeit und Richtung der umgebenden Luft. Uber die Geschwindigkeit der Ae-

rosole kann somit indirekt auf die Windgeschwindigkeit geschlossen werden. Wenn die
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3.2 Lidar-Windmessungen

Abbildung 3.4: Scanning-Lidar #1 am Messstandort in Perdigao. Lidar #1 steht auf
der Higelkuppe des norddstlichen Hiigels in einer Ebene mit Lidar #2 im Tal (hier
nicht sichtbar) und der Windturbine (http: //www. pa. op. dlr. de/ PERDIGA02017/
lidar. html, abgerufen am 13.04.2019).

Windgeschwindigkeit von Null verschieden ist, tritt aufgrund des Doppler-Effekts eine
Frequenzverschiebung zwischen dem ausgesandten Lichtstahl und dem Riickstreusignal
auf. Uber die Frequenzverschiebung lisst sich die Windgeschwindigkeitskomponente in
Blickrichtung des Lidars, die sogenannte Radialgeschwindigkeit v,, bestimmen. Die
Entfernung des Signals kann durch die Laufzeit bestimmt werden = = ¢/2f. Die Fre-
quenz des ausgesendeten Lichts fj ergibt sich aus aus der Lichtgeschwindigkeit und der
Wellenldnge: fo = ¢/\g. Das Auftreffen des Lichtstrahls auf das sich bewegende Aero-
solteilchens fiihrt zu einer Dopplerverschiebung von Af = v, /¢ (Halliday et al., 2006).
Diese Verschiebung findet bei Betrachtung der Relativgeschwindigkeit von Empfanger
und Sender auf dem Riickweg des Riickstreusignals nochmal statt, sodass sich eine
gesamte Frequenzverschiebung von Af,.; = 2Af ergibt. Die empfangene Frequenz des
zuriick gestreuten Lichts am Ort des Lidars berechnet sich mit folgender Formel fiir

die Dopplerverschiebung;:

f = I+ Afyes) = fol1 +2°7) (3.1)

Diese Frequenzverschiebung wird vom Lidar-Gerdt gemessen. Aus ihr kann die Radi-

algeschwindigkeit v, berechnet werden:

_1eas
2 fo

(3.2)

Uy =

33



3 Datengrundlage

Eine negative Radialgeschwindigkeit ergibt sich, wenn die Bewegung auf das Lidar zu
gerichtet ist. Es ist eine positive Frequenzverschiebung vorhanden. Andersherum, bei
einer Bewegung vom Lidar weg, ergibt sich eine positive Radialgeschwindigkeit. Die
Frequenzverschiebung ist dann negativ (Damian, 2012). Durch Messungen in verschie-
denen Entfernungen und verschiedenen Hohen ergeben sich Messwerte fiir ein Windfeld
in der Region. Das ist ein Vorteil gegeniiber dem klassischen Anemometer, bei dem
Messungen nur fiir einen festen Ort in einer festen Hohe vorhanden sind.

In dieser Arbeit wurden Daten eines Lidar-Profilers des Typs Windcube v2 von Leos-
phere (PrLidar in Abbildung 3.2) und von verschiedenen Scanning-Lidars des DLR
vom Typ Windcube 200S (#1, #2 und #3 in Abbildung 3.2) ausgewertet.

Die Messwerte des Lidar-Porfilers ergeben ein vertikales Windprofil. Nach der soge-
nannten VAD- (velocity-azimuth display) Scanning-Technik werden mehrere Messun-
gen der Radialwindgeschwindigkeit bei verschiedenen Azimuthwinkeln bei einem festen
Elevationswinkel durchgefiihrt. Die verschiedenen Messungen eines Hohenintervalls be-
finden sich auf einer Kegelfliche. Mit der Annahme eines konstanten Strémungsfeldes

in der Ebene ergibt sich eine sinusartige Funktion fiir v, (Weitkamp, 2005):
v, = —u sin(f)cos(p) — v cos(0)cos(p) —w sin(p) (3.3)

¢ entspricht dem Elevationswinkel und 6 dem Azimuthwinkel. Durch die Auswahl
geeigneter Parameter fiir eine Sinusfunktion, die iiber die Messwerte von v, gefittet
werden, lassen sich die Windkomponenten u,v und w des Windvektors ¢ fiir eine Ho-
he bestimmen (Weitkamp, 2005). Eine turbulenzarme Strémung lidsst eine glatte Si-
nuskurve entstehen. Unter diesen Bedingungen reichen Scans mit drei verschiedenen
Azimuthwinkeln fiir die Bestimmung des dreidimensionalen Windvektors aus. Diese
Scanning-Methode ist unter dem Namen DBS-Mode (Dopper Beam Mode) bekannt.
Diese Technik ist schneller und einfacher, besitzt aber weniger Informationen iiber die
Anpassungsgiite der Messwerte. Das in dieser Arbeit verwendete Profiling Lidar arbei-
tet mit vier Azimuthwinkeln.

Mit den Scanning-Lidaren des DLR wurden RHI- (Range-Height Indicator) Scans mit
verschiedenen Elevationswinkeln erstellt. Hierbei werden jeweils Radialwindgeschwin-
digkeiten gemessen. Durch ein Komposit verschiedener Scans in einer Ebene kénnen
Komponenten der Windgeschwindigkeit ermittelt werden. In Perdigao befinden sich
Lidar #1 und Lidar #2 in einer komplanaren Ebene (vergleiche Abbildung 3.2). Durch
rdumliche und zeitliche Interpolation kénnen von den Radialgeschwindigkeiten auf die
Windkomponente entlang der Ebene und der vertikalen Windkomponente geschlossen

werden. Eine exemplarische Darstellung fiir Scans von zwei Lidaren in einer kompla-
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Abbildung 3.5: Prinzipskizze der Messung zweier Scanning Lidare. Es finden Scans
mit verschiedenen FElevationswinkeln statt, die jeweils die Radialgeschwindigkeit mes-
sen. An dem Ort in dem die Scans der beiden Lidare aufeinander treffen entsteht, kann
ein zweidimensionale Windvektor berechnet werden. Es entsteht ein virtueller Messmast
(Damian, 2012).

naren Ebene ist im Anhang Abbildung 5.1 zu finden. RHI-Scans von Lidar #3 und
Lidar #2 (oder Lidar #1) befinden sich nicht in einer komplanaren Ebene. Vertikale
RHI-Scans schneiden sich an einem festen Ort, der von den eingestellten Azimuthwin-
kel der Lidare abhéngig ist. Hieraus ldsst sich ein vertikales Profil zweier Windkom-
ponenten des dreidimensionale Windvektors berechnen. Es entsteht ein sogenannter
virtueller Mast (Abbildung 3.5). Durch die Kombination aller drei Lidare kénnte der
dreidimensionale Windvektor bestimmt werden. Dies wird in dieser Arbeit jedoch nicht
betrachtet.

Fiir zwei Messwerte der Radialwindgeschwindigkeit am gleichen Ort und zur gleichen
Zeit ergibt sich folgendes Gleichungssystem fiir zwei Komponenten des Windvektors

Vi1 und vgo (Schneemann et al., 2014; Wildmann et al., 2018a):

[cos(apl) szin(gpl)] ‘ [vm] _ [vM] (3.4)
cos(p2)  sin(ps) VKo Vyo

1 und - sind die Elevationswinkel der Radialwindgeschwindigkeiten v,; und v, der
beiden Lidar-Systeme. Durch Inversion der Matrix ldsst sich die Gleichung nach vgy
und vgo umstellen und iiber die Messwerte der Radialwindgeschwindigkeit berech-
nen. Die Messwerte der Radialwindgeschwindigkeiten beider Scans sind nicht fiir jeden

Punkt gleichzeitig vorhanden. Hier ist eine zeitliche und rdumliche Interpolation not-

wendig.
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3.3 Mikrowellenradiometer-Temperaturmessung

Das Mikrowellenradiometer (MWR) ist ein passives Messgerit, welches in dem Fre-
quenzbereich zwischen 3 bis 300 GHz Mikrowellen der Atmosphére empféangt (Janssen,
1993). Mit den Mikrowellen kénnen Strahlungstemperaturen berechnet werden. Uber
die Strahlungstemperaturen kénnen Riickschliisse iiber den Zustand der Atmosphére,
wie das Temperaturprofil, das Feuchtigkeitsprofil oder den Wassergehalt der Atmosphé-
rensdule, ermittelt werden (Westwater et al., 2005). Durch die Auswahl bestimmter Fre-
quenzbereiche werden die Emissionen von Mikrowellen ausgewéhlter atmosphérischer
Spurengase und Wasserdampf detektiert. Unter der Annahme, dass Luft ein Schwarz-
korperstrahler ist, ist die Strahlungstemperatur von der Konzentration, dem Luftdruck
und der Lufttemperatur abhéngig (Seifert, 2019).

Fiir die Temperaturbestimmung wird die Emission von Sauerstoff betrachtet. Ein Ab-
sorptionsband von Sauerstoff ist in einem Bereich zwischen 50 bis 60 GHz zu finden.
Die relative Konzentration von Sauerstoff hingt nur von Temperatur und Druck ab.
Durch Messungen der Strahlungstemperatur an den Réndern des Absorptionsbandes
konnen Riickschliisse auf die Temperaturen in verschiedenen Hohen gemacht werden
(Seifert, 2019). Die Hohenabhiéingigkeit der empfangenen Strahlung ergibt sich dadurch,
dass der Anteil der gemessenen Strahlung bei einer bestimmten Frequenz abhingig von
der optischen Dichte der Atmosphére ist und somit aus verschiedenen Hohen stammt
(Westwater et al., 2005).

Jedoch konnen unterschiedliche Temperaturprofile die gleiche Strahlungstemperatur
ergeben. Eine direkte Ableitung von der Strahlungstemperatur auf das Temperaturpro-
fil ist somit nicht moglich. Repriasentative Radiosondenaufstiege und oder numerische
Wettervorhersagen im Vergleich zu den gemessenen Daten des MWRs machen eine sta-

tistische Auswertung moglich. Hieraus werden die Profile ermittelt, die am wahrschein-

Abbildung 3.6: Mikrowellenradiometer am Messstandort in Perdigao (http: // www.
pa. op. dlr. de/ PERDIGA02017/ mur. html , abgerufen am 13.04.2019).
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Abbildung 3.7: FElevationswinkel des MWRs bei der Durchfiihrung von Boundary-
Layer-Scans mit der Darstellung der topografischen Oberfliche und der Blickrichtung
der Messungen in Perdigao (bereitgestellt von Martin Hagen).

lichsten die gemessene Strahlungstemperatur verursacht haben (Lohnert et al., 2004).
Nach dem gleichen Prinzip werden Feuchtigkeitsprofile anhand der Wasserdampfab-
sorptionslinien ermittelt.

Das MWR erstellt vertikale Scans, sogenannte Zenitscans. Um ein gut aufgelGstest
Temperaturprofil in der Grenzschicht zu erhalten, werden zusétzlich Scans mit ver-
schiedenen Elevationswinkeln, sogenannte Boundary-Layer-Scans durchgefiihrt. Scans
mit verschiedenen Winkeln erhéhen die Auflésung der Messungen, insbesondere fiir
Wasserdampf (Crewell and Lohnert, 2007). Theoretisch wiirden auch vertikale Mes-
sungen ausreichen. Die Annahme der Boundary-Layer-Scans ist, dass die Temperatur
horizontal homogen ist. Im komplexen Gelénde ist dies jedoch oft nicht der Fall, was
zu gewissen Unsicherheiten fiihrt.

Fiir Messungen von Temperatur, Feuchtigkeit und Wassergehalt wurde das Mikro-
wellenradiometer RPG-HATPRO (Humidity And Temperature PROfiler) verwendet
(Abbildung 3.6). Ein Komposit aus Zenitscans und Boundary-Layer-Scans liegt in ei-
ner 10-miniitigen Auflésung vor. Die Elevationswinkel der Scans in Perdigao sind in
Abbildung 3.7 dargestellt. Die Boundary-Layer-Scans decken Héhen bis 1,2 km ab mit
einer vertikalen Auflésung zwischen 30 und 50 m. Die Zenitscans besitzen unterhalb
einer Hohe von 2 km eine vertikale Auflésung von 100 m. In Radiometer Physics GmbH
(2013) werden unterhalb einer Hohe von 1 km Messgenauigkeitenvon etwa 0,25 K fiir
die Temperaturwerte angegeben.

Der Standort des MWRs befindet sich siidwestlich der Doppelhiigel 223 m iiber NN
(Abbildung 3.2). Fiir die Perdigdo Kampagne stand kein speziell an den Standort ange-

passtes statistisches Retrival zur Verfiigung. Es wurde stattdessen ein Standardretrival
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verwendet. Ein Vergleich mit dem am gleichen Standort aufgestellten Radarwind- und
Temperaturverteiler von NCAR zeigt, dass die vom MWR bestimmte Temperatur-
schichtung leicht zu labil abgeschétzt wird (Rauchocker, 2018).

Aus den Messdaten der Temperatur 6 lasst sich die potentielle Temperatur berechnen
(Etling, 2008):

1 K
9=T- (—000 hPa) k= i (3.5)
p Cp

k beschreibt das Verhiltnis der Gaskonstante R zur spezifischen Wirme bei konstan-
tem Druck c,. Bei trockener Luft ergibt sich ein Wert von x = 0,286. Der Druck in
der jeweiligen Hohe wird iiber die barometrische Hohenformel, unter der Annahme ei-
ner konstanten Temperatur zwischen zwei Schichten, anndhernd berechnet. Durch die
potentielle Temperatur kann die Stabilitdt der Atmosphére eingeschitzt werden (siehe
Kapitel 2.3 Gleichung 2.1).

3.4 WRF-Simulationsdaten

Fiir einen Grofteil der Auswertung werden Langzeit-Simulationsdaten des Weather Re-
search and Forcasting (WRF) Modells der Version 3.8. genutzt (Skamarock and Klemp,
2008; Wagner et al., 2019). Um die Simulationsdaten mit den Messwerten zu validieren,
wird eine hohe zeitliche sowie raumliche Auflésung bendtigt. Dafiir wurden drei Do-
ménen ineinander genestet (D1, D2 und D3), die eine horizontale Auflésung von 5 km,
1 km und 200 m aufweisen. Eine Auflésung von 200 m ist n6tig um den Doppelhiigel in
Perdigao, dessen Bergkuppen 1,4 km auseinander liegen, mit ausreichend Gitterzellen
darstellen zu kénnen. Der Modellrand in der Héhe liegt bei 200 hPa (in einer Héhe von
rund 12 km), sodass Strahlungs- und Wolkeneffekte der Tropopause beinhaltet sind.
Die Doménen besitzen vertikal 36 (D1), 57 (D2) und 70 (D3) gestrechte Hohenlevel.
Die untersten Level befinden sich bei 80 (D1), 50 (D2) und 15 m (D3) iiber dem Boden.
In Abbildung 3.8 sind die Grofenmake und die geografische Lage der Doménen dar-
gestellt. Doméne 1 umfasst die Ibirische Halbinsel auf einer quadratischen Fliache von
1495 x 1495 km mit einer Gitterweite von 5 km. Mittig in ihr liegen die Doménen 2
und 3 (Abbildung 3.8a). Die Doméne 2 erfasst die Umgebung von Perdigao in einer
Grofsenordnung von 250 x 250 km mit dem Abstand zwischen zwei Gitterpunkten
von 1 km (Abbildung 3.8b). Anhand dieser Daten kénnen die mesoskaligen Prozesse
untersucht werden. Die Doméne 3 ist mit einer Fliache von 30 x 30 km und einer hori-
zontalen Auflésung von 200 m die am feinsten aufgeléste Modelldoméne und wurde im
LES-Modus (Large-Eddy-Simulation) gerechnet (Abbildung 3.8¢). Diese Auflgsung ist

notig, um lokale Einfliisse der Topografie auf die Strémung zu simulieren. Die Simu-
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lationsdaten von D3 werden fiir die Validierung der Messdaten bendtigt. Die anderen
beiden Doménen werden fiir grofrdumigere Stromungsuntersuchungen genutzt.

Das Modell wurde einmalig am 30. April 2017 um 0 Uhr UTC initialisiert. Die Laufzeit
betragt 49 Tage und 18 Stunden bis zum 18. Juni 2017 um 18 Uhr. Die operationellen
Analyse des ECMWF (Européisches Zentrum fiir mittelfristige Wettervorhersage) mit
einer horizontalen Auflésung von rund 8 km (137 vertikale Level) und einer zeitlichen
Auflésung von 6 Stunden liefern die Anfangs- und Randbedingungen der Simulation
(Wagner et al., 2019). Weitere Parametrisierungen des Modells sind in Wagner et al.
(2019) nachzulesen.

Vergleiche zwischen den Modelldaten und Turmmessdaten zeigen, dass sowohl absolu-
te Werte, als auch die Phase, der sich oftmals tageszeitlich dndernden Stromung, im
Modell in allen drei Doménen gut reproduziert werden kénnen (Wagner et al., 2019).
Fiir die Auswertung dieser Arbeit wurden stiindliche Werte verwendet. Die Daten der

Doméne 3 lagen zusédtzlich in einem Intervall von 10 Minuten vor.
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Abbildung 3.8: Darstellung der Grifle und Lage der unterschiedlichen Modelldomd-
nen der WRF-Simulation. (a) D1 umfasst die Umgebung der Iberischen Halbinsel. Die
Quadrate zeigen die Umrisse von D2 und D3. In (b) ist die Topografie von D2 zu sehen.
(c) zeigt die Auflosung von D3 (angepasst von Wagner et al., 2019).

40



4 FErgebnisse

4.1 Low-Level Jets in Perdigao

Die Entstehung von Low-Level Jets in Perdigao ist kein seltenes Phinomen. Bereits
wahrend der Messkampagne wurden die Starkwindbédnder in Lidar-Scans in zahlreichen
Néchten beobachtet (beispielsweise Abbildung 4.17 in Kapitel 4.4).

In diesem Kapitel soll ein Uberblick iiber das Vorkommen von LLJs in Perdigio in
dem untersuchten Zeitraum vom 1. Mai bis zum 17. Juni gegeben werden. Fiir die
Betrachtung werden stiindliche vertikale Windprofile, interpoliert auf den Standort
des 100 m-Turms 20 (Tow20, direkt neben der Windturbine auf dem Siidwest-Hiigel,
siche Abbildung 3.2) aus den WREF-Simulationsdaten (aus Wagner et al., 2019) mit
der Auflésung der Doméne D3 fiir den Zeitraum 1. Mai 0 Uhr bis zum 17. Juni 19 Uhr
UTC verwendet. Uhrzeiten in dieser Arbeit sind grundsétzlich in koordinierter Weltzeit
(Coordinated Universal Time - UTC) angegeben.

Der Algorithmus zur Identifikation von LLJs orientiert sich an Andreas et al. (2000)
(siche Kapiel 2.2). Als LLJ wird in dieser Arbeit ein lokales vertikales Windmaximum
bezeichnet, welches 2 m/s grofer ist, als das dariiber liegende Minima. Dariiber hinaus
muss das Minimum unterhalb von 1000 m iiber Grund liegen, sodass das Jetmaximum
eindeutig unterhalb von 1000 m zu finden ist. Der Erdboden liegt an der betrachteten
Stelle im Modell bei rund 440 m iiber dem Meeresspiegel.

Fiir die weiteren Untersuchungen wird in néchtliche LLJs (NLLJs) und LLJs die am

LLJ-Anzahl zur jewiligen Uhrzeit Hoéhe des Jetmaximums
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Abbildung 4.1: (a) Darstellung des Auftretens von LLJs zu den jeweiligen Uhrzei-
ten (stindliche Werte) in Perdigiao. Blau sind die definierten Uhrzeiten der Nacht
(NLLJ).(b) Hiufigkeit der vertikalen Jetmazima abhdngig von der Héhe ihres vertika-
len Mazimums.
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4  FErgebnisse

LLJ am Tag

Vi [m/s] iy [m/s]
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(a) Windrose der NLLJs in Perdigao (b) Windrose der LLJs am Tag in Perdigao
NLLJ) Maximum NLLJ unter 200 m
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(¢) Windrose aller ndchtlichen Mazima von (d) Windrose aller NLLJs mit vertikalem
NLLJs Mazimum unter 200 m

Abbildung 4.2: Anteil der Windrichtung und Windgeschwindigkeit (a) von NLLJs,
(b) LLJs am Tag, (¢) Mazima pro Nacht der NLLJs und (d) der NLLJs mit vertikalem
Mazimum unter 200 m tber Grund in Perdigao. Die Daten stammen von der WREF-
Simulation der Domdne 3 (D3) interpoliert auf den Standort des Turms 20. Die Hihe

entspricht der Hohe des auftretenden Jetmazimums in der Stunde (a,b,d) bzw. in der
Nacht (c).
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4.1 Low-Level Jets in Perdigao

Tag auftreten unterschieden. Die Arbeit konzentriert sich auf die NLLJs. Als Nacht
wird der Zeitraum zwischen 19 Uhr abends und 8 Uhr friih bezeichnet. Der Sonnen-
untergang liegt in der Messperiode zwischen 19:30 Uhr UTC und 20 Uhr. Durch den
tiefen Sonnenstand und den Schattenwurf der Berge kommt es regional oft schon zu
einem fritheren Zeitpunkt zur Ausbildung lokaler Phinomene, die mit der Reduktion
der solaren Einstrahlung zusammenhéngen. Um diese bei der Untersuchung der Ent-
stehung von NLLJs mit einzubeziehen zu konnen, wird in dieser Arbeit bereits ab 19
Uhr von Nacht gesprochen. Der Sonnenaufgang findet um 5:30 Uhr UTC, am Ende der
Messperiode um 5 Uhr statt. Aufgrund von Prozessen, in denen die Ursache die Be-
dingungen in der Nacht sind, die sich aber durch die Tragheit des Systems erst spéater
ausbilden, werden in dieser Arbeit in der Definition der Nacht die Morgenstunden mit
eingeschlossen.

Wiéhrend der Messkampagne treten in 38 der 48 Nichte wenigstens einmal in den
stiindlichen Werten NLLJs auf. Das entspricht etwa 79 % aller Nachte. Wird die Anzahl
der Stunden mit NLLJ mit allen Stunden der Néchte verglichen, tritt in 38,83 % der
Félle ein NLLJ auf. Am Tag kommen LLJs wesentlich seltener, in etwa 14,61 % der
Félle vor.

Abbildung 4.1a zeigt die Anzahl der Stunden in der ein LLJ vorhanden ist in Abhéngig-
keit von der jeweiligen Uhrzeit. Der rote Bereich kennzeichnet die Stunden des Tages.
Es ist deutlich zu sehen, dass mittags in deutlich weniger Fallen LLJs vorhanden sind
und die meisten LLJs nachts entstehen. Besonders haufig manifestiert sich der Jet in
den Morgenstunden zwischen 6 und 7 Uhr.

Die NLLJs kommen dabei iiberwiegend aus nordostlicher Richtung mit Windgeschwin-
digkeiten zwischen 4 m/s und 14 m/s (siche Abbildung 4.2a). Vereinzelt treten auch
Windgeschwindigkeiten bis 20 m/s auf. Die Werte beziehen sich dabei auf die maxi-
male Windgeschwindigkeit im vertikalen Profil. Am Tag kommen die LLJs hingegen
iberwiegend aus siid- bis siidwestlicher und dstlicher Richtung (Abbildung 4.2b).

In Abbildung 4.2c¢ sind die Windrichtung und Windgeschwindigkeit des Maximums
des néchtlich entwickelnden Jets dargestellt (NLLJ Maximum). Hierbei wird der Jet
als sich zeitliche entwickelnde Einheit betrachtet. Anders als in den vorherigen Ab-
bildungen werden Jetmaxima hier nicht pro Stunde, sondern der gesamten Nacht be-
trachtet. Im Vergleich zur Darstellung der stiindlichen Werte mit NLLJs (vergleiche
Abbildung 4.2a) verschwinden die Félle aus nordnordéstlicher, sowie der ostnorddst-
licher Richtung. In der zeitlichen Entwicklung der Nacht erreichen die Jetmaxima ihr
nichtliches Maximum der Windgeschwindigkeit in dem Augenblick, wenn der Wind
aus nordostlicher Richtung kommt. In anderen Néachten kommt das Jetmaximum der

Nacht hingegen aus stidwestlicher oder stlicher Richtung. Diese Beobachtung legt die
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4  FErgebnisse

Annahme nah, dass fiir die Entstehung von NLLJs unterschiedliche Ursachen eine Rolle
spielen.

Im Zusammenhang mit der Windenergie sind gerade LLJs von Relevanz, die die Stré-
mung in Nabenhohen von Windradern beeinflussen. Dies ist im Besonderen der Fall,
wenn die Jetmaxima in unteren Hohen auftreten. Durch starke Scherungen in den unte-
ren Hohen werden die Einstromfelder der Windenergieanlagen und die Energieproduk-
tion deutlich beeinflusst. Der Grofteil der Maxima im vertikalen Windprofil befinden
sich in Hohen zwischen 200 und 300 Metern iiber Grund (siche Abbildung 4.1b). Aber
auch zwischen 100 und 200 m Hoéhe kommen mehrere Félle vor. Die néchtlichen LL-
Js, bei denen das vertikale Jetmaximum unter 200 m liegt, kommen iiberwiegend aus
nordgstlicher Richtung mit Windgeschwindigkeiten im Bereich von 4 m/s bis 6 m/s,
vereinzelt auch bis 8 m/s (siche Abbildung 4.2d).

In Hinblick auf die Fragestellung der Arbeit nach den Entstehungsmechanismen von
LLJs in Perdigao sollen sich die weiteren Untersuchungen auf diese aus norddstlicher

Richtung kommenden néchtlichen LLJs konzentrieren.

4.2 Entstehungsmechanismus Tragheitsoszialltion

Blackadar (1957) erkldrt mithilfe der Tréigheitsoszillation die Entstehung von néchtli-
chen Low-Level Jets in den Great Plains. In diesem Abschnitt soll untersucht werden,
ob die Tragheitsoszillation als dominanter Faktor fiir die Entstehung der NLLJs in
Perdigao in Frage kommt.

LLJs, die durch die Trigheitsoszillation entstehen, besitzen verschiedene Eigenschaf-
ten (sieche Kapitel 2.3). Dariiber hinaus miissen verschiedene Bedingungen erfiillt sein,
sodass die Ausbildung einer Tragheitsschwingung moglich ist. Diese Eigenschaften und

Bedingungen sind im Folgenden aufgelistet. Sie gilt es zu untersuchen.

i) LLJs verursacht durch eine Triigheitsschwingung treten in der Nacht bzw. in
den Morgenstunden auf, bevor die am Tag entstehende thermische Turbulenz die

Schwingung zum Zusammenbruch bringt.

ii) Die Ausbildung einer stabilen Grenzschicht ist Voraussetzung fiir den Wegfall
der thermisch turbulenten Reibungskomponente und somit fiir die Entstehung

der Trégheitsschwingung.

iii) Es sollte ein gewisser Druckgradient in der Grenzschicht vorhanden sein. Dieser
bewirkt einen theoretischen geostrophischen Wind, der vereinfacht als konstant

angenommen wird.
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4.2  Entstehungsmechanismus Tragheitsoszialltion
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Abbildung 4.3: Horizontale Windgeschwindigkeit in der Nacht von 1. auf den 2. Mai
in Perdigao, gemessen vom Wind Profil Lidar (Standort in Abbildung 3.2). (a) stind-
lich gemittelte vertikale Windprofile. (b) zeitlicher Verlauf der Windgeschwindigkeit und
Windrichtung in 10 min Mitteln. Die Pfeile entsprechen der normierten Windrichtung.

iv) Die ageostrophische Windkomponente dreht sich mit der Zeit im Uhrzeigersinn
(Nordhalbkugel). Die Periodendauer ist von der geografischen Lage abhéngig (sie-
he Gleichung 2.15). Der Radius der Schwingung entspricht der ageostrophischen
Komponente (siche Gleichung 2.14).

v) Das néchtliche Maximum des Jets sollte supergeostrophische Winde aufweisen,
wenn die Schwingung nicht vorher zusammengebrochen ist. Das Maximum der
supergeostrophischen Winde befindet sich dabei in der Richtung des geostrophi-
schen Windes.

4.2.1 Untersuchung der Trigheitsoszillation anhand von Fallbeispielen

Diese Faktoren sollen anhand von zwei Fallbeispielen exemplarisch iiberpriift werden.
Dafiir wurden Messdaten vom Wind Profil Lidar und MWR von der Nacht vom 1. auf
den 2. Mai und der Nacht vom 2. auf den 3. Mai ausgewertet. Beide Néchte stehen
unter dem Einfluss einer Hochdruckwetterlage ohne Niederschlagereignis (vergleiche
Abbildung 3.3).

LLJ in der Nacht vom 1./2. Mai 2017 in Perdigdo In Abbildung 4.3a sind
die vertikalen Windprofile in der Nacht vom 1. Mai um 19 Uhr bis zum 2. Mai um
10 Uhr in Perdigao zu sehen. Die Werte stammen vom Wind Profil Lidar auf dem
nordwestlichen Hiigel (siehe Abbildung 3.2). Es sind stiindlich gemittelte Werte dar-
gestellt. Die gestrichelte Linie kennzeichnet die Hohe der siidwestlichen Bergkuppe bei

45



4  FErgebnisse

rund 480 m. Die Entstehung einer Jetstruktur in den Morgenstunden ist deutlich zu
sehen. Das Maximum des NLLJs ist um etwa 7 Uhr in einer Hohe von 580 m {iber NN
erreicht. Dies entspricht etwa einer Hohe von 90 m iiber der siidwestlichen Bergkup-
pe. Die maximale stiindlich gemittelte Windgeschwindigkeit liegt bei einem Wert um
7 m/s. Die Spitzenwerte konnen jedoch sogar 8 m/s erreichen, was anhand der 10 min
Mittelwerte der Windgeschwindigkeiten (Abbildung 4.3b) zu sehen ist. Bereits gegen
20 Uhr treten stirkere Windgeschwindigkeiten um die 5 m/s auf, die bis in die boden-
nahe Schicht ausgebildet sind. Die Windrichtung dreht sich in den Abendstunden von
nordnordwestlicher Richtung auf norddstliche Richtung in den Morgenstunden (Pfeile
in Abbildung 4.3b). Interessant ist das Verschwinden des Windes um Mitternacht.
Ein weiterer zu untersuchende Aspekt ist die Ausbildung einer stabilen Grenzschicht
am Abend des 1. Mai. Dieser Zeitpunkt kennzeichnet den theoretischen Beginn der
Tragheitsoszillation und somit indirekt den Auslenkungszustand der Schwingung. Der
Unterschied zwischen dem theoretisch vorhandenen geostrophischen Gleichgewicht und
dem realen Wind zum Beginn der Schwingung bestimmt den Radius der Schwingung
(sieche Gleichung 2.14) und somit auch die theoretisch maximal zu erreichenden Wind-
geschwindigkeiten des Jets in der Nacht.

Die Schichtung der Atmosphére kann anhand des vertikalen Profils der potentiellen
Temperatur abgeschétzt werden (Gleichung 2.1). Potentielle Temperaturwerte wurden
aus den Messdaten des MWRs berechnet. Dieses steht stidwestlich der Doppelhiigel im
Tal (siehe Abbildung 3.2). In Abbildung 4.4a sind verschiedene Hohenprofile der po-
tentiellen Temperatur zwischen 16:51 und 21:22 Uhr am Abend des 1. Mai dargestellt.
Die obere gestrichelte Linie kennzeichnet das Hohenlevel der siidwestlichen Hiigelkup-
pe. Zu sehen ist der Ubergang von einer labilen bzw. neutralen Schichtung unterhalb
eines Hohenlevels von 800 m iiber NN (bis etwa 19:52 Uhr) zu einer stabilen Schich-
tung (ab 20:22 Uhr). Dabei ist ersichtlich, dass sich die stabile Schichtung von den
unteren Hohen, unterhalb der Bergkuppe, mit der Zeit in die groferen Hohen ausbrei-
tet. Die bodennahe Gegend im Tal kiihlt sich durch die verstirkte Ausstrahlung des
Untergrunds am stérksten ab, sodass sich hier schon zu einem friiheren Zeitpunkt als
in den Schichten dariiber eine stabile Schichtung ausbilden kann. Die Gradienten der
ndchtlichen Inversion werden dabei durch das MWR in Perdigao in den meisten Fal-
len zu labil eingeschéitzt (vergleiche Kapitel 3.3), sodass eine friihere Ausbildung einer
stabilen Grenzschicht wahrscheinlich ist.

Die Werte zeigen, dass die Voraussetzung zur Entstehung einer stabilen Schichtung
gegeben ist. Fiir die weitere Untersuchung wird angenommen, dass ein Einsetzen der
Tragheitsschwingung etwa um 20 Uhr erfolgt. Fiir diesen Zeitpunkt wird der theoreti-
sche geostrophische Wind in den Hohen des auftretenden LLJs benotigt. Dies ist fiir die
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Abbildung 4.4: (a)Vertikaler Verlauf der potentiellen Temperatur zu verschiedenen
Uhrzeiten am Abend des 1. Mai, gemessen mit dem MWR. Nach 20 Uhr ist die Ausbil-
dung einer stabilen Grenzschicht zu sehen. (b) berechneter geostrophischer Wind in der
800 hPa-Fliche des WRF-Modells (D2) um 20 Uhr, geglittet durch eine Gauflkurve auf
etner Fliche von 100 km. Vie,, Ugeo und der Betrag der horizontalen Windgeschwin-
digkeit W spgeo sind auf den Standort der Windturbine (WT, roter Punkt) interpolierte
Werte.

weiteren Betrachtungen eine der grofsten Fehlerquellen. Die angenommene theoretisch
mogliche geostrophische Windkomponente wird fiir die folgenden Abschéitzungen, ob
bei den LLJs supergeostrophische Winde auftreten und eine Oszillation um das geostro-
phische Gleichgewicht vorhanden ist, eine entscheidende Rolle spielen.

In dieser Arbeit wird der geostrophische Wind anhand der WRF-Simulationsdaten
fiir die 800 hPa Fliche fiir jeden Gitterpunkt berechnet (Gleichung 2.5). Lokal treten
aufgrund der gegebenen komplexen Topografie starke Gegensitze auf. Da der geostro-
phische Wind ein grofrdumigeres Phanomen ist, ist hier eine Glattung der Werte durch
einen Gauf-Filter eine gute Mdoglichkeit den Extremwerten weniger Gewicht beizumes-
sen. Die Raumliche Glittung erfolgt auf einer Fliache von 100 km. In Abbildung 4.4b ist
der berechnete geostrophische Wind fiir die Region um Perdigao um 20 Uhr dargestellt.
WT gibt den Standort der Windturbine an. Die Werte Uy, und V, sind berechnete
Werte fiir den geostrophischen Wind interpoliert auf den Standort der Windturbine.
Vereinfacht wird angenommen, dass das geostrophische Gleichgewicht iiber die Nacht
konstant bleibt. Der geostrophische Wind ist mit rund 2 m/s sehr schwach ausgepragt
und kommt aus westlicher Richtung.

In Abbildung 4.5a ist der Hodograph der Windgeschwindigkeit in Hohe des néchtlichen
Maximums des Jets zu sehen. Hier wurde die berechnete geostrophische Komponente

abgezogen. Bei einer vorliegenden Trigheitsschwingung miisste idealerweise ein um den
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Abbildung 4.5: (a) Der Hodograph der ageostrophischen Windgeschwindigkeit in der
Nacht vom 1.Mai 19 Uhr auf den 2.Mai 12 Uhr in Hohe des Jetmazrimums. Bei der
Tragheitsschwingung wiirde idealerweise der Graph eines Kreises um den Nullpunkt zu
sehen sein. (b) Berechnung des Radius (oben) und der Winkelgeschwindigkeiten (unten)
fir jeden Zeitpunkt des Hodographs fir die Hohe des mazimal auftretenden Jets (blau)
im Vergleich zu den theoretisch berechneten Werten (grin gestrichelt).

Nullpunkt kreisender Hodograph vorliegen. Eine Drehung der Windgeschwindigkeit
im Uhrzeigersinn ist erkennbar, jedoch gibt es grofe Abweichungen beim Radius der
Schwingung (blaue Linie in der oberen Abbildung 4.5b). Gegen 2 Uhr und 3 Uhr
Nachts gehen die Windgeschwindigkeiten gegen Null. Das Maximum um 7 Uhr kommt
aus nordostlicher Richtung. Nach der Tragheitsoszillation miisste dieses jedoch aus der
selben Richtung, wie der geostrophische Wind stammen, also aus westlicher Richtung.
Dies ist in diesem Fall nicht gegeben.

Die Werte der theoretischen Triigheitsoszillation (griin gestrichelte Linie) im Vergleich
zu den gemessenen stiindlich gemittelten Lidar-Daten (blau) etwa in Hohe des auftre-
tenden néchtlichen Jetmaximums ist in Abbildung 4.5b dargestellt. In der oberen Grafik
ist der Radius der Tragheitsoszillation abgebildet. Dieser ergibt sich aus der ageostro-
phischen Windkomponente zum Zeitpunkt des Schwingungsbeginns (Gleichung 2.14),
der mit Ausbildung einer stabilen Grenzschicht auf 20 Uhr abgeschétzt wird. Berechnet
wird dabei ein Radius von 2,73 m/s. Bei einem geostrophischen Wind im Bereich von
2 m/s treten schon am Anfang der Schwingung supergeostrophische Windgeschwin-
digkeiten auf. Dies widerspricht der Theorie der Entstehung dieses NLLJs durch eine
Tragheitsoszillation. Einerseits kann die Abschitzung der geostrophischen Komponente
fehlerhaft sein, andererseits ist in diesem Zeitraum eine sehr stabile synoptische Lage
mit geringem mesoskaligem Druckgradienten vorhanden. Maximale Windgeschwindig-

keiten in der Grofenordnung um 7 m/s lassen sich mit einer Trigheitsoszillation in
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Abbildung 4.6: Horizontale Windgeschwindigkeit in der Nacht vom 2. zum 3. Mai in
Perdigao. Vergleichbar mit Abbildung 4.3.

diesem Fall nicht erkldren.

In 4.5b unten ist die theoretische Berechnung der Winkelgeschwindigkeit der Schwin-
gung (griin gestrichelt) im Vergleich zur Berechnung der Winkelgeschwindigkeit des
Hodographen aus den stiindlich gemittelten Messdaten des Wind Profil Lidars (blau)
dargestellt. Die theoretische Periodendauer der Tragheitsoszillation ist vom Coriolispa-
rameter f abhingig (Gleichung 2.15) und mit der Annahme einer konstanten Schwin-
gung, lasst sich daraus eine theoretische Winkelgeschwindigkeit berechnen. Der Co-
riolisparameter wiederum hingt vom Breitengrad des Ortes der auftretenden Schwin-
gung ab. Perdigao befindet sich bei einer geografischen Breite von 39, 5°. Daraus ergibt
sich eine Periodendauer von etwa 18,86 Stunden und eine Winkelgeschwindigkeit von
0,0053 °/s. Die Messwerte der Schwingung pendeln um den theoretischen Wert. Je-
doch sind die Abweichungen mit einer Grofenordnung des achtfachen im Vergleich
zur Theorie sehr deutlich. Daneben sind in der Abbildung iiber mehrere Stunden ne-
gative Winkelgeschwindigkeiten zu sehen, was eine Drehung der Windrichtung gegen
den Uhrzeigersinn entspricht. Auf der Nordhalbkugel sollte jedoch eine Drehung im
Uhrzeigersinn vorliegen. Obwohl in der Realitdt mit Abweichungen zu einem idealen
Tragheitskreis zu rechnen ist, zeigen die Auswertungen dieses Fallbeispiels eine grofie

Diskrepanz zur Theorie.

LLJ in der Nacht vom 2./3. Mai 2017 in Perdigdo In Abbildung 4.6a und 4.6b
sind die Windgeschwindigkeitsprofile von der Nacht zwischen dem 2. Mai und dem
3. Mai dargestellt. Anders als in der vorherigen Nacht sind am frithen Abend keine
starkeren Windgeschwindigkeiten vorhanden. Gegen 4 Uhr bildet sich eine Jetstruk-
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Abbildung 4.7: (a)Vertikaler potentieller Temperaturverlauf am Abend des 2. Mai.
(b) geostrophischer Wind. Abbildung ist vergleichbar mit 4.4b.

tur des Windprofils aus, mit Windgeschwindigkeiten aus norddstlicher Richtung. Das
Jetmaximum befindet sich in einer Hohe von etwa 610 m iiber NN, was einer Hohe
von 127 m iiber der stidwestlichen Bergkuppe entspricht. Nach 7 Uhr bildet sich die
Jetstruktur in Hohen von iiber 177 m (iiber der siidwestlichen Bergkuppe) aus. Auch
wenn aus diesen Messwerten, aufgrund der Grenze der Messhohe, der Riickgang der
Windgeschwindigkeiten nicht hervorgeht, ist aus anderen Messungen und Modelldaten
die Jetstruktur ersichtlich.

In Abbildung 4.7a zeigt sich die Entwicklung der Schichtung am Abend des 2. Mai.
Schon am Nachmittag (blaue Linie) ist im Tal (unterhalb der Bergkuppe des siidwestli-
chen Hiigels) die Abnahme der potentiellen Temperatur mit der Hohe, also eine stabile
Schichtung, vorhanden. Die Werte von 20:26 Uhr zeigen auch bis in Héhen von 1000 m
iiber NN eine stabile Schichtung. Fiir 20 Uhr wurden wiederum der geostrophische
Wind in der Hohe der 800 hPa Fliche berechnet (Abbildung 4.7b), mit der Annah-
me, dass gegen diese Uhrzeit die Trégheitsschwinung entstehen wiirde. Weiterhin wird
das geostrophische Druckgleichgewicht innerhalb der Nacht als konstant angenommen.
Die Werte wurden, wie bereits im vorherigen Fall, mit dem Gauffilter auf einer Fl&-
che von 100 km geglittet. Auch in dieser Nacht liegt die theoretische geostrophische
Windgeschwindigkeit nahe Null. Der Wind kommt aus siidlicher Richtung mit einer
Windgeschwindigkeit von unter 2 m/s.

Obwohl die Windgeschwindigkeiten, anders als in der vorherigen Nacht, um 20 Uhr
subgeostrophisch sind, sind die Werte mit einem theoretischen Radius der Tragheitsos-
zillation von 1,37 m/s minimal (Abbildung 4.8b unten). Sie kénnen mit der Triagheitsos-

zillation keine Windgeschwindigkeiten im Bereich von 7 m/s erkliren. Dariiber hinaus
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Hodograph Nacht 02./03.0§, Tragheitsoszillation Nacht 02/03.05.
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Abbildung 4.8: Entsprechend der Abbildung 4.5. (a) Hodograph der Windgeschwin-
digkeit in der Nacht vom 2. 19 Uhr auf den 3.Mai 12 Uhr in Héhe des Jetmaximums
um das geostrophische Gleichgewicht. Es ist keine Schwingung um das geostrophische
Gleichgewicht ersichtlich. (b) Berechnung des Radius (oben) und der Winkelgeschwin-
digkeiten (unten), Messswerte (blau) und Theorie (grin gestrichelt).

ist beim Hodograph keine Trigheitsschwingung um das geostrophische Gleichgewicht
erkennbar (Abbildung 4.8a). Die Abbildung 4.8b zeigt, dass keine Trigheitsoszillation
mit einer Winddrehung mit festem Radius und einer konstanten Winkelgeschwindig-
keit vorliegt. Eine Winddrehung ist kaum vorhanden und nimmt fiir einige Stunden
auch negative Werte an. Hinzu kommt, dass das néchtliche Maximum des Jets aus
nordostlicher Richtung und nicht, wie die Windkomponente aus dem geostrophischen

Gleichgewicht aus siidlicher Richtung kommt.

Fazit Die betrachteten Beispiele von NLLJs in Perdigao zeigen, dass die Tragheits-
oszillation bei der Entstehung dieser Jets nicht die alleinige Ursache sein kann. Es ist
wahrscheinlich, dass die Tragheitsoszillation in dieser Region allgemein keine dominan-
te Rolle beim Entstehungsprozess von LLJs spielt. Auch wenn sich diese Arbeit auf die
Entstehung von nordostlichen LLJs in der Nacht konzentriert, treten Félle von tagli-
chen LLJs in Perdigao auf. LLJs am Tag konnen nicht durch die Tragheitsoszillation
beschrieben werden. Mit Entstehung einer konvektiven Grenzschicht am Morgen bricht
die Tragheitsoszillation zusammen. Die Vermutung liegt nahe, dass andere Faktoren fiir
die Entstehung von LLJs und auch von NLLJs in Perdigao entscheidend sind. Regionale

Aspekte der Umgebung von Perdigao sollen im néchsten Abschnitt untersucht werden.
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4  FErgebnisse

4.3 Entstehungsmechanismus thermodynamische Zirkulation

In der bisherigen Untersuchung wurden die regionalen Begebenheiten von Perdigao au-
fser acht gelassen. Der von dem Doppelhiigel ausgesehen nordwestlich gelegene Gebirgs-
zug Serra da Estrela und das nordlich liegende kastilische Hochland haben jedoch einen
bedeutenden Einfluss auf die grofrdumige Stromung in der Region (Abbildung 3.1 und
Abbildung 4.9).

In 38 Nichten der Messphase traten NLLJs auf (siche Kapitel 4.1). Nur in 10 N&ch-
ten entsteht kein NLLJ. Ein Grofteil der NLLJs kommen aus nordostlicher Richtung.
Diese Gemeinsamkeit deutet darauf hin, dass in diesen Féllen die Ursache der Entste-
hung einen dhnlichen Ursprung hat. Die zweite Phase des Messzeitraums ist durch eine
stationdre Hochdrucklage geprigt und auch in der ersten Phase treten immer wieder
Hochdrucklagen iiber dem Gebiet auf (siche Kapitel 3.3). Diese schwachen synoptischen
Bedingungen begiinstigen die Ausbildung von lokalen thermischen Zirkulationen und
konnen somit die Stromungsverhéltnisse in der Region beeinflussen. Thermisch indu-
zierte Druckgradienten konnen eine mogliche Erklarung fiir die Entstehung von NLLJs
sein (siehe Kapitel 2.4) und sollen im Folgenden fiir die NLLJs in Perdigao untersucht

werden.
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Abbildung 4.9: Definierte Gebiete M (Mountain), P (Plateau) und V (Valley) in der
von Region Perdigao. WT steht fiir den Standort der Windturbine. Die Mittelpunkte
der Gebiete M und V sind etwa 20 km von einander entfernt, zwischen P und V liegen
87 km. Unten rechts ist die Richtung der Gradienten Aypy und Apy dargestellt.
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4.3 Entstehungsmechanismus thermodynamische Zirkulation

Methodik Fiir die Identifikation einer thermischen Zirkulation als Entstehungsme-
chanismus wurden Temperatur- und Druckgradienten in zwei Richtungen zwischen ver-
schiedenen Regionen betrachtet. In dieser mesoskaligen rdumlichen Skala wurden keine
Messungen durchgefiihrt, sodass auf stiindliche WRF-Simulationsdaten der Doméne 2
(D2) mit einer Auflosung von 1 km (siehe Kapitel 3.4) zurtickgegriffen wurde.

In Abbildung 4.9 sind die definierten Regionen zu sehen. Der gelbe Bereich (V) kenn-
zeichnet ein Gebiet im Tal nordostlich von dem Doppelhiigel mit der Windturbine
(WT). M steht fiir Mountain und umfasst das Gebiet des nordwestlich vom Doppelhii-
gel gelegenen Gebirgszugs der Serra da Estrela. Die Entfernung D),y der Mittelpunkte
der beiden Gebiete M und V liegt bei rund 20 km. Das Gebiet wurde ausgewahlt um
den Einfluss des Gebirgszuges im Hinblick auf die Entstehung von Hangwinden (siehe
Kapitel 2.4) zu untersuchen. Aus vorherigen Analysen geht hervor, dass die grofraumi-
gen Stromungen in der Nacht vorwiegend aus norddstlicher Richtung aus der Region
des kastilischen Hochlands stammen (Wagner et al., 2019). Fiir die Auswertung wurde
reprisentativ ein Gebiet des Hochplateaus (P) im Nordosten des Doppelhiigels in einer
Entfernung Dpy von rund 87 km ausgewihlt.

Die Daten wurden auf gleiche Hohenlevels interpoliert, sodass ein horizontaler Gradi-
ent berechnet werden konnte. Fiir den MV-Gradienten werden die Temperatur- oder
Druckdaten des Tals abgezogen von den Werten der Bergregion abgezogen und durch

die Entfernung Dy geteilt:

M-V
Apyy = 4.1
MV Durv (4.1)
Vergleichsweise fiir den PV-Gradient:
P-V
Apy = 4.2
= (1.2

Die Gradienten zeigen somit vom Tal weg. Positive Werte des Gradienten bedeutet,
dass die Werte am Berg oder der Hochebene hoher sind als im Tal. Bei negativen

Werten ist es umgekehrt.

4.3.1 Untersuchung der thermodynamischen Zirkulation in Perdigao an-
hand von Fallbeispielen
Die thermodynamischen Zirkulation wihrend LLJs soll iiber horizontale Temperatur-

und Druckgradienten in zwei exemplarischen Fillen untersucht werden.

Thermodynamische Zirkulation in der Nacht des 1./2. Mai 2017 In Abbil-

dung 4.10 sind der horizontale Gradient der potentiellen Temperatur und des Druckes
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Abbildung 4.10: Horizontaler Gradient der potentiellen Temperatur und des Drucks
zwischen den Regionen M und V und P und V in der Nacht vom 1./2. Mai auf Basis von
stindlichen Werten der WREF-Simulation D2. Die Héhe ist in m iber NN angegeben.
Unterste Grafik: Windgeschwindigkeit und Windrichtung interpoliert auf den Standort
der Windturbine (WT). Die Pfeile entspr%célhen der normuerten Windrichtung.



4.3 Entstehungsmechanismus thermodynamische Zirkulation

zwischen den ausgewihlten Regionen in den verschiedenen Hohenleveln (Hohe von 0 bis
3000 m iiber NN) iiber die Zeit dargestellt. Der dargestellte Zeitraum geht von 12 Uhr
des 1. Mai bis 12 Uhr des néchsten Tages. Die obersten beiden Grafiken zeigen die Gra-
dienten zwischen den nordwestlichen Bergen (M) und dem Tal (V). Die unterste Grafik
zeigt die Windgeschwindigkeit und Windrichtung am Standort der Windturbine, die
sich in einer Hohe von etwa 440 m iiber NN befindet.

Am Tag ist unterhalb von etwa 1500 m iiber NN (also bei etwa 1000 m iiber Grund) ein
positiver horizontaler Temperaturgradient vorhanden. Die potentielle Temperatur ist
im gleichen Hohenlevel am Berg hoher als im Tal (oberste Grafik in Abbildung 4.10).
Eine Erklarung dafiir ist in der stirkeren Erwarmung von Berghéngen zu finden (siehe
Kapitel 2.4). Die Luft in der Hohe am Berg wird im gleichen Hohenlevel zur Umgebung
stirker vom Boden beeinflusst. Durch die solare Einstrahlung am Tag erwérmt sich in
dieser Situation die Luft am Berghang schneller. Horizontal bildet sich ein Gradient
der potentiellen Temperatur aus. Dies fiihrt zur Bildung eines horizontalen Druck-
gradienten. Der Druckgradient ist also zwischen der Bergregion und der umliegenden
Umgebung negativ. Zwischen 13 und 16 Uhr ist das unterhalb von 1000 m iiber NN
der Fall.

Nach 18 Uhr wird der Gradient der potentiellen Temperatur negativ und der Druck-
gradient positiv. Die Gradienten sind in Bodennédhe zwischen 19 und 21 Uhr stark
ausgeprigt. Bei Sonnenuntergang (gegen 19:20 Uhr) befinden sich die nordwestlichen
Hénge bereits im Schatten und es bildet sich ein thermisch induzierter Druckgradient
aus. In der Nacht ist somit ein positiver Druckgradient vorhanden, der Hangabwinde
bewirkt. Am Standort der Windturbine kommt es in diesem Zeitraum zu Bodenwind-
geschwindigkeiten im Bereich von 5 m/s, die aus westlicher bzw. nordwestlicher Rich-
tung stammen. Die Richtung entspricht in etwa der Richtung des MV-Gradienten, der
in diesem Zeitraum positiv ist und somit als beschleunigende Kraft der Windgeschwin-
digkeit angesehen werden kann. Nach 20 Uhr dreht der Wind auf nordliche Richtung.
Ab diesem Zeitpunkt wird die Zirkulation durch das entstehende thermisch induzier-
ten Windsystem aus nordostlicher Richtung iiberlagert. Bei der Hangwindzirkulation
mit ihrer rdumlichen Skala und der Grofenordnung der Windgeschwindigkeit spielt die
Coriolisbeschleunigung eine untergeordnete Rolle, konnte aber zu der Windrichtungs-
anderung im Uhrzeigersinn beitragen.

In der dritten und vierten Reihe der Abbildung 4.10 sind der horizontale Gradient der
potentiellen Temperatur und des Drucks zwischen der Region P und der Region V ab-
gebildet. Aufgrund der topografischen Lage liegt Region P hoher als Region V, sodass
in den unteren Hohenleveln keine horizontalen Gradienten berechnet werden kénnen.
In der Nacht ab einer Uhrzeit von 21 Uhr ist unterhalb einer Hohe von 1000 m iiber NN
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4  FErgebnisse

ein starker ausgeprigter negativer Temperaturgradient présent. Dieser bewirkt einen
positiven Druckgradient. Am Tag und in der freien Atmosphére ist der Gegensatz der
Fall. Der Gradient PV weist in nordostliche Richtung und bedeutet bei einem positiven
Druckgradienten eine beschleunigende Kraft aus dem Nordosten. Die Windrichtung am
Standort der Windturbine dreht im Zeitraum nach 22 Uhr auf Nordost (Pfeile in un-
tersten Grafik in Abbildung 4.10). Der spétere Zeitpunkt der LLJ-Entstehung ist im
Plot der Windgeschwindigkeit nach 1 Uhr gut zu erkennen und ldsst sich mit einer ge-
wissen Tragheit des Systems begriinden. Maximale Windgeschwindigkeiten des NLLJs
treten erst gegen 7 Uhr mit Windgeschwindigkeiten von 7 m/s unterhalb von 600 m
iber NN auf. Diese Werte wurden auch vom Lidar Wind Profiler gemessen (siche Ka-
pitel 4.2 Abbildung 4.3). Nach 8 Uhr bildet sich die Jetstruktur am Boden zuriick.
In diesem Zeitraum schwéchen sich auch der Temperatur- und der Druckgradient ab.
Nach 10 Uhr wechseln diese das Vorzeichen und damit die Richtung. Die téglich varia-
blen Temperatur- und Druckgradienten sind die Grundlage einer thermodynamischen
Zirkulation und hdngen mit den topografischen Gegebenheiten zusammen. Mogliche
Erklarung der Entstehung sind in der Theorie der Talwindzirkulation, der Zirkulation
zwischen Hochebene und Ebene und der Hangwindzirkulation zu finden (siche Kapi-
tel 2.4). Eine Kombination dieser Stromungszirkulationen ist in der Region gegeben.
Die Grofenskala der Windgeschwindigkeiten und Entfernungen sind mit Beispielen der
Talwindzirkulation in der Literatur vergleichbar (Kapitel 2.4).

Eine Diskrepanz tritt bei der Hohe des horizontalen Druckgradienten und der Hohe des
NLLJs auf. Die Werte des MV-Temperaturgradienten und -Druckgradienten kénnen
nur in Hohen iiber 800 m iiber NN berechnet werden, da fiir die Hochebene unterhalb
dieses Wertes keine Daten vorhanden sind. Zwischen 800 und 1000 m Hohe iiber NN
ist der stirkste Gradient zu sehen. Die Jethohe liegt jedoch unterhalb von 800 m.
Dies ist durch eine zusdtzliche Beschleunigung der Windgeschwindigkeit entlang der
geneigten Ebene zwischen dem kastilischen Hochland und der Region um Perdigao und

der bodennahen Stréomung der potentiell kilteren Luft zu erkléren.

Untersuchung in der Nacht des 2./3. Mai 2017 In Abbildung 4.11 sind Daten
der Nacht des 2. auf den 3. Mai dargestellt. Die Darstellung ist mit der Abbildung
der vorherigen Nacht vergleichbar. In den oberen Teilen sind horizontale Gradienten
zwischen potentieller Temperatur und des Druckes fiir die verschiedenen Hohenlevel
zwischen den Regionen M und V, sowie P und V dargestellt. Im unteren Teil ist die
Windgeschwindigkeit und die Windrichtung am Standort der Windturbine zu sehen.

Im Vergleich zur Nacht vom 1./2. Mai sind auch hier die typischen Tag- und Nachtmus-
ter der Gradienten in beiden Richtungen (M-V und P-V) zu erkennen. Am Tag ist am
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Abbildung 4.11: Vergleichbar zu Abbildung 4.10 fir die Nacht des 2. auf den 3. Mai.
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4  FErgebnisse

Boden ein positiver Temperaturgradient ausgebildet, in der Nacht ein negativer. Diese
bewirken einen negativen Druckgradient am Tag und einen negativen Druckgradient
in der Nacht.

Anders als in der Nacht vom 1./2. Mai ist am Abend gegen 18 Uhr jedoch kein Jet
vorhanden. Zu dieser Uhrzeit sind auch die Gradienten in MV-Richtung wesentlich
schwiicher ausgeprégt, als in der vorherigen Nacht. Die MV-Gradienten bilden sich
auferdem erst zu einem spéteren Zeitpunkt aus. Bereits in der Nacht zuvor bewirkte
der Druckgradient in MV-Richtung zu diesem Zeitpunkt keine starken Windgeschwin-
digkeiten. Es kam zu einer Windrichtungsinderung. Auch in dieser Nacht wird eine
Superposition von verschiedenen Kréften vorhanden sein, sodass der Druckgradient
nicht zu einer direkten Ausgleichsstromung fithrt. Zwischen 5 und 8 Uhr treten unter-
halb von 600 m die stirksten Windgeschwindigkeiten mit Werten von bis zu 8 m/s
auf, die aus norddstlicher Richtung kommen. Diese bilden eine LLJ-Struktur aus, auch
wenn in diesem Zeitraum Windgeschwindigkeiten im Bereich von 5 m/s bis in Hohen-
level unter 1500 m zu finden sind. Nach dem Identifikationsalgorithmus dieser Arbeit
(siche Kapitel 4.1) ist das Minimum {iber dem Jetmaximim mindestens 2 m/s kleiner
und liegt unterhalb von 1000 m {iber dem Grund. Die Bedingungen fiir einen LLJ sind
damit gegeben. Durch die Tragheit der thermisch angetriebenen Stromung werden auch
nach 8 Uhr noch stidrkere Windgeschwindigkeiten am Boden beobachtet.

Auch dieses Fallbeispiel der Nacht zeigt das Vorhandensein einer thermodynamischen
Zirkulation. Sie unterscheidet sich zur vorherigen Nacht dadurch, dass die nordwestliche
Komponente (M-V-Gradient) am Abend eher schwach ausgeprigt ist und auch kein
nordwestlicher Jet in den Abendstunden entsteht. Das n#chtliche Maximum des Jets

kommt in diesem Fallbeispiel jedoch, wie in der Nacht zuvor, aus dem Nordosten.

Fazit 1In den beiden untersuchten Fallbeispielen entsteht eine thermodynamische Zir-
kulation, die zur Ausbildung von NLLJs in Perdigao fiihrt. Es stellt sich die Frage, ob
diese thermische Zirkulation in jeder Nacht beobachtet werden kann und ob es einen
Unterschied zwischen den Néchten mit NLLJs und ohne NLLJs gibt. In Abbildung 4.12
ist der Zeitraum vom 1. bis zum 5. Mai dargestellt. Der Tagesgang der Temperatur-
werte, sowie der Druckwerte mit der Entstehung von NLLJs ist in den ersten beiden
Nichten deutlich zu erkennen. Am Abend des 3. Mai findet eine Uberlagerung der lo-
kalen thermisch induzierten Druckgradienten durch synoptische Druckgegensétze statt.
Deutlich ist das bei den Druckgradienten in beiden Richtungen zu erkennen. Der Druck
im Tal (V) ist in allen Hohenleveln hoher als in der nordwestlichen Bergregion (M). In
der Richtung PV ist der Durchzug eines Tiefdruckgebietes ersichtlich. War erst noch ein
hoherer Druck in der Hochebene (P) als im Tal (V) vorhanden, drehen sich die Druck-
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Abbildung 4.12: Vergleichbar zu Abbildung 4.10 im Zeitraum vom 1. zum 5. Ma.
Nach Ndachten mit LLJs kommt es zur Uberlagerung der lokalen thermischen Druck-

verhdltnisse durch grofirdumaige synoptische Druckgebieten.
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4  FErgebnisse

gegensitze am Mittag des 4. Mai um. Die Entwicklung in den verschiedenen Hohen ist
gut zu sehen. NLLJ bilden sich in diesem Zeitraum nicht aus. Der Wind kommt in die-
sem Fall am Boden sowie in der Hohe aus siidlicher und siidwestlicher Richtung. In der
Hohe erreicht er deutlich Werte iiber 10 m/s. Strahlungsbedingte, thermisch induzierte
Druckdifferenzen am Boden werden durch die starken grofrdumigen Druckunterschiede

iiberlagert.

4.3.2 Kompositanalyse iiber den Zeitraum der Messphase

Fiir die beiden betrachteten Nichte kommt eine thermodynamische Zirkulation als
Entstehungsmechanismus der NLLJs in Frage. Es gilt zu iiberpriifen, ob dies eine Mog-
lichkeit fiir alle NLLJs aus norddstlicher Richtung ist. Hierfiir wird iiber den gesamten
Zeitraum vom 1. Mai bis 17. Juni ein Komposit fiir Nichte mit NLLJs und ohne
NLLJs gebildet. In Abbildung 4.13, Abbildung 4.14 und Abbildung 4.15 sind mittlere
Tagesgange fiir den gesamten Zeitraum fiir die verschiedenen Hoéhenlevel dargestellt.
Félle mit und ohne NLLJ werden dabei gemittelt und gegeniiber gestellt. Dabei ist
zu beachten, dass durch die kleinere Stichprobengrofe von 10 Néchten ohne NLLJs,
die Unsicherheit der Ergebnisse in dieser Gruppe wesentlich héher abgeschétzt werden
miissen.

In Abbildung 4.13a ist der mittlere horizontale Gradient der potentiellen Temperatur
in Richtung MV fiir Néchte mit NLLJ zu sehen. Zwischen 17 und 22 Uhr existiert
unterhalb von 1000 m ein deutlich negativer Temperaturgradient. In den nachfolgen-
den Stunden schwiicht sich der Wert ab. Ab einer Uhrzeit von 7 Uhr ist ein positiver
Temperaturgradient in Bodennéhe vorhanden. Dieser entwickelt sich mit der Zeit auch
in der Hohe bis 1000 m. Im Druck (Abbildung 4.13c) ist kontrér zum Temperaturgra-
dienten in der Nacht am Boden ein positiver Gradient vorhanden, der am stérksten in
den Abendstunden ab 17 Uhr ausgebildet ist. Ein Zusammenhang zwischen Tempera-
turgradient und Druckgradient ist hier deutlich ersichtlich. In Néachten ohne NLLJ ist
dieses Muster nur in einer sehr abgeschwichten Variante vorhanden (Abbildung 4.13
b und d). Insgesamt ist ein typischer Zusammenhang zwischen dem Gradienten der
potentiellen Temperatur- und des Drucks in Néchten mit NLLJs in der Grenzschicht
zu erkennen, welcher in Nachten ohne NLLJs in der Form nicht vorhanden ist.

In Abbildung 4.14 sind horizontale Temperaturgradienten und Druckgradienten der
nordostliche Richtung (PV) ersichtlich. Im Falle der NLLJs ist ein Tagesgang erkennt-
lich. In der Nacht ist, wie in den beiden untersuchten Néchten, ein negativer Tempe-
raturgradient vorhanden, am Tag ein positiver. Die Region der Hochebene ist am Tag

im gleichen Hohenlevel wéarmer und in der Nacht kilter. Beim Druckgradient ist dies
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Abbildung 4.13: Kompositanalyse des Zeitraums fir die MV-Gradienten. Die linke
Seite zeigt das Mittel der potentiellen Temperaturgradienten (a) und der Druckgradi-
enten (c¢) fir die Ndachte mit NLLJs. Rechts sind die Werte der Nédchte ohne NLLJ
dargestellt.
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Abbildung 4.14: Mittelwerte iber den gesamten Zeitraum in Richtung PV. Linke
Seite: Mittelwerte der Ndchte mit NLLJs. Rechte Seite: Mittelung der Ndachte ohne
NLLJs.
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Abbildung 4.15: Mittlere Windgeschwindigkeiten in MV- und PV-Richtung fir den
gesamten Zeitraum vom 1. Mai bis 17. Juni 2017 der Nachte mit NLLJs (links) und
ohne NLLJs (rechts). In (a) und (b) sind die Werte der Windgeschwindigkeit interpo-
liert in MV-Richtung zu sehen. (c¢) und (d) zeigen die Windkomponente entlang der
PV-Richtung. In (e) und (f) sind die Windgeschwindigkeit am Ort der Windturbine
dargestellt. Die Pfeile entsprechen in jeder Grafik der Mittelung der Windrichtung zu
den jeweiligen Uhrzeiten. 63
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umgedreht. Somit ist auch hier ein typischer Zusammenhang ersichtlich, der die Entste-
hung von thermisch induzierten Druckgradienten erkldrt. In den Nachten ohne NLLJ
ist in den Druckgradienten dieser Zusammenhang nicht erkennbar (Abbildung 4.14d).
Abbildung 4.15 zeigt die Windgeschwindigkeiten gemittelt zur jeweiligen Uhrzeit des
Tages. Dabei wurden Projektionen der Windgeschwindigkeit in die Richtung der Druck-
und Temperaturgradienten AMV (Abbildung 4.15a) und A PV (Abbildung 4.15¢) im
Fall eines NLLJs dargestellt um sie mit den jeweiligen Druckgradienten der Richtung
(Abbildung 4.13c und Abbildung 4.14¢) gegeniiberzustellen. Der Vergleich zeigt, dass
die Anteile der Windgeschwindigkeiten aus den jeweiligen Richtungen mit einem positi-
ven Druckgradienten iibereinstimmen. Auch die Winddrehung lasst sich darauf zuriick
fiihren. Am Abend kommen die Winde am Boden aus nordwestlicher Richtung, wenn
ein positiver nordwestlicher Druckgradient (MV) vorhanden ist, wihrend sie sich in der
Nacht auf norddstliche Richtung drehen, wenn ein positiver nordostlicher Druckgradi-
ent vorliegt. In Néachten ohne NLLJ kommen die Winde aus siidwestlicher Richtung
(Abbildung 4.15b und Abbildung 4.15d). In Abbildung 4.15a ist die Windgeschwindig-
keit in MV- Richtung und die Windrichtung am Ort der Windturbine dargestellt. Der
Anteil der Windgeschwindigkeit in MV-Richtung ist besonders in dem Zeitraum ausge-
prigt in der auch der Druckgradient der MV-Richtung am stérksten positiv ist. Dieser
Zusammenhang erklart die Windgeschwindigkeiten aus nordwestlicher Richtung. Die
Drehung der Windgeschwindigkeit auf nordliche Richtung gegen 21 Uhr ist eine Fol-
ge der Uberlagerung des Druckgradienten aus nordéstlicher Richtung (PV) zu diesem
Zeitpunkt (Abbildung 4.14c).

In Abbildung 4.15e und 4.15f sind die gemittelten Windgeschwindigkeiten am Stand-
ort der Windturbine zu sehen. In der Mittlung der Nachte mit NLLJs sieht man die
stiarkeren Windgeschwindigkeiten zwischen 17 und 9 Uhr im Bereich von 5 bis 6 m/s
unterhalb von 1000 m iiber NN, was am Standort der Windturbine etwa einer Ho-
he von 500 m iiber Grund entspricht. In den anschliefenden Hohen dariiber sind die
Windgeschwindigkeiten schwicher ausgeprigt, wobei sie darauthin ab einer Héhe von

etwa 1500 m in der freien Atmosphéire wieder zunehmen.

Fazit Allgemein ist ein dominantes Muster dieser thermodynamischen Zirkulation im
Zusammenhang mit der Entstehung von NLLJs in Perdigao festzustellen. Auch wenn
bei Einzelbetrachtungen der Nichte ein Einfluss und eine Uberlagerung anderer Effekte
vorhanden ist, kann das Entstehen von thermischen Druckgradienten in den Néchten
mit NLLJs nachgewiesen werden. Diese thermisch induzierten Druckgradienten konn-
ten sich aufgrund der synoptisch ruhige Hochdrucklage besonders gut wihrend der

Messphase ausbilden.
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Abbildung 4.16: Prinzipienskizze der Entstehung von NLLJs in Perdigao bei syn-
optisch ruhiger Lage. Am Abend kommt der Wind aus nordwestlicher Richtung als
Hangabwinde des Serra da FEstrela, in den Morgenstunden dominiert die Stromung
aus nordéstlicher Richtung zwischen der Hochebene und der vorgelagerten Region. Der
Doppelhiigel in Perdigao hat Auswirkungen auf die kleinskaligen Prozesse.

Schematisch ist die Entstehung von NLLJs in Perdigao in Abbildung 4.16 zusammen-
gefasst. Am Abend kénnen aufgrund der topografischen Lage des Gebirgszuges Serra
da Estrela Hangabwinde entstehen, sodass in der Region um Perdigao NLLJs aus nord-
westlicher Richtung entstehen kénnen. In den Morgenstunden bildet sich eine thermisch
induzierte Stromung aus nordostlicher Richtung zwischen dem kastilischen Hochland
und der vorgelagerten Ebene aus, die in der unteren Grenzschicht nordostliche LI-
Js entstehen lassen. Erkldrungen zur Entstehung dieser Stromung sind in der Theorie
der Talwindzirkulation, der Zirkulation zwischen Hochebene und Ebene und der Hang-
windzirkulation zu finden Der Doppelhiigel in Perdigao fiihrt zu lokalen Verdnderungen

des Windprofils. Dies soll im néchsten Abschnitt genauer betrachtet werden.

4.4 Stromungsprofile fiir Windkraftanlagen wihrend Low-Level

Jet-Situationen

Leistungen und Belastungen von Windkraftanlagen werden mafgeblich von den ein-
stromenden Windverhéltnissen bestimmt. Dabei sind die Verhiltnisse in der Rotorebe-
ne von besonderem Interesse. Die Windturbine in Perdigao ist fiir Bedingungen der
Windklasse ITa ausgelegt, das heift fiir Extremwerte von 42,5 m/s mit einer Wieder-
kehrperiode von 50 Jahren und fiir eine hohe Turbulenzintensitét (siche Kapitel 2.5).
Durch LLJs verdndert sich das vertikale Windprofil. Ein einfaches Power Law oder lo-
garithmisches Windprofil kann die horizontale Windgeschwindigkeit in der Rotorebene

nicht mehr richtig beschreiben. Starke Windscherungen oder auch Winddrehungen mit
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der Hohe konnen durch LLJs entstehen und somit zu zuséitzlichen Belastungen fiihren.
Die Profile der Windverhéltnisse wahrend eines LLJs werden an den beiden bereits
zuvor betrachteten Nachten untersucht. Hierfiir werden hochaufgeldste Winddaten von
Scanning-Lidar-Messungen des DLR verwendet (#1, #2 und #3 in Abbildung 3.2).

In Abbildung 4.17 ist die Strémung in der Ebene senkrecht zu den Bergkuppen der
Doppelhiigel zwischen 6:45 und 6:50 Uhr am 2. Mai in Perdigao wihrend des auftre-
tenden LLJs dargestellt. Die Werte stammen von den sich mit der Windturbine in
einer Ebene befindenden Scanning-Lidare #1 (auf dem Nordost-Hiigel) und #2 (im
Tal), die in der Abbildung mit grauen Késten eingezeichnet sind. Die Werte der beiden
Scans sind auf ein rdumliches Gitter mit einer Auflésung von 20 m interpoliert. Die

abgebildeten Winddaten und Windpfeile ergeben sich aus der vertikalen Windkom-
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Abbildung 4.17: Stromungsprofil in der Ebene senkrecht zum Doppelhiigel auf einer
Achse von Nordost nach Stdwest in Perdigao wihrend eines LLJ-Ereignisses am Mor-
gen des 2. Mai zwischen 6:45 und 6:50 Uhr. Die Windgeschwindigkeiten sind absolute
Werte aus der vertikalen Windkomponente und der Komponente in der Ebene. Die
grauen Kdistchen stellen die Standorte von Lidar #1 und Lidar #2 dar. Auf dem siid-
westlichen Hiigel ist die Windturbine zu sehen. Der rote Strich kennzeichnet die Ent-
fernung zur Windturbine, in der in Abbildung /.18 vertikale Profile von Messwerten
aus Lidar #2 und Lidar #38 dargestellt sind.
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ponente und der Windkomponente entlang der Ebene. Eine dritte Windkomponente
senkrecht dazu in die Blattebene hinein kann aus diesen Scans nicht ermittelt wer-
den. Das Starkwindband in der unteren Troposphéire mit Werten im Jetmaximum um
die 8 m/s ist deutlich zu erkennen. Aus den vorherigen Auswertung ist bekannt, dass
der LLJ zu diesem Zeitpunkt aus nordostlicher Richtung kommt (beispielsweise Ka-
pitel 4.2 Abbildung 4.3b). Die Windkomponenten in der Scanning-Ebene der beiden
betrachteten Lidare entsprechen demnach der Hauptwindrichtung des Jets in diesem
Zeitraum. Die starken Windgeschwindigkeiten des LLJs treten in Nabenhohe auf und
haben dadurch einen Einfluss auf Leistungen und Lasten der Windturbine. Weiterhin
ist die Ausbildung einer Wellenstruktur beim Uberstromen des ersten nordéstlichen
Hiigels zu erkennen. Unter geeigneten atmosphérischen Bedingungen kénnen durch die
Uberstromung der Hiigel Schwerewellen entstehen.

In Abbildung 4.18a ist das vertikale Profil der horizontalen Windgeschwindigkeit und
der Windrichtung in Abhingigkeit von der Zeit in der Nacht vom 1. auf den 2. Mai zu
sehen. Die Winddaten ergeben sich aus einem Komposit der Lidar-Scans von Lidar #2
und Lidar #3. Der Azimuthwinkel des Lidars #3 liegt bei 110 Grad und die berech-
neten Windgeschwindigkeiten befinden sich somit in einer Entfernung von rund 230 m
norddstlich der Windturbine entlang der vorher betrachteten Scan-Ebene. Die zeitliche
Auflésung betriagt 5 Minuten. In der Vertikalen liegt die Auflésung bei 11 m. Die Hohe
ist im Bezug zu der siidwestlichen Hiigelkuppe angegeben. Der durchgezogene Strich
kennzeichnet die Nabenh6he der Windturbine und die gestrichelten Linien die Lange
der Rotorblatter. Innerhalb der gestrichelten Linie ist dadurch das Windfeld angege-
ben, welches die Rotorblitter direkt beeinflusst. Der Abend zwischen 14 und 22 Uhr
zeigt in der Rotorebene ein haufigeres Wechseln zwischen Windgeschwindigkeiten im
Bereich der Einschaltgeschwindigkeit von 2 m /s und Windgeschwindigkeiten im Bereich
von 5 m/s. Fiir die Struktur einer Windkraftanlage wére ein gleichméfiges Windfeld
von Vorteil. Zwischen 22 und 5 Uhr morgens liegen die Windgeschwindigkeiten unter
2 m/s, sodass die Windkraftanlage keine Leistung erzeugt. Gegen 6 Uhr ist der Be-
ginn des LLJs aus nordéstlicher Richtung mit Windgeschwindigkeiten iiber 6 m/s zu
sehen. Durch einen temporéiren Ausfall der Lidar-Geréte stehen nach 6:55 Uhr keine
Daten zu Verfiigung, sodass die weitere Entwicklung des LLJs nicht dargestellt ist. Aus
anderen Daten ist jedoch ersichtlich, dass weder Nennwindgeschwindigkeit, noch Ab-
schaltwindgeschwindigkeit durch den Jet in der Nacht und den Morgenstunden erreicht
werden (vgl. Kapitel 4.2 Abbildung 4.3b). Abbildung 4.18b zeigt die vertikale Scherung
S der horizontalen Windgeschwindigkeit, die aus dem vorher betrachteten Windprofil
fiir die Nacht des 1./2. Mais berechnet wurde (siche Kapitel 2.5 Gleichung 2.19). Am

Abend ist in der Rotorebene keine eindeutige Aussage iiber die Scherung der Wind-
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Abbildung 4.18: Horizontale Windgeschwindigkeit und Windrichtung, Windscherung
und Winddrehung in der Nacht vom 1. bis 2. Mai 2017. Kompositdaten des Lidars #2
und #8 in einer Entfernung von rund 230 m nordéstlich der Windturbine (roter Strich
in Abbildung 4.17). Die Nabenhohe der Windturbine in Perdigao wird durch die durch-
gezogene Linie gekennzeichnet, die gestrichelte Linie zeigt die Hohe der Spitzen der
Rotorbldtter.
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geschwindigkeit zu treffen. Abschnitte mit negativer und positiver Scherung wechseln
sich vertikal, sowie zeitlich ab. Es sind Fluktuationen vorhanden. Gegen 6 Uhr beim
Einsetzen des nordostlichen LLJs entsteht eine starke positive Windscherung in der
Rotorebene mit Werten im Bereich von 0,1 s~!. Spitzenwerte im 5-Minutenmittel er-
reichen sogar Werte bis 0,16 s~!. Im Vergleich zu den in der Literatur zu findenden
Daten (siehe Kapitel 2.5), liegt der in diesem Fall beobachtete Spitzenwert héher. Eine

1'ym Bereich der Rotorebene ist jedoch auch in

horizontale Windscherung von 0,1 s~
Gutierrez et al. (2016) wéhrend eines LLJs zu finden. Die Scherung in der Rotorebene
ist wihrend des LLJs positiv. Eine negative Scherung tritt oberhalb der Rotorebene
auf. Diese positive Scherung der Windgeschwindigkeit stellt eine zusétzliche Belastung
der Windkraftanlage dar (siehe Kapitel 2.5). Ein weiterer Aspekt fiir die Belastung der
Struktur einer Windkraftanlage ist die Richtungsinderung der Windgeschwindigkeit
mit der Hohe. Sie ist in Abbildung 4.18¢ dargestellt (Gleichung 2.20). Positive Werte
bedeuten hierbei einer Drehung im Uhrzeigersinn, negative entsprechen einer Drehung
gegen den Uhrzeigersinn. Wihrend des LLJs in den Morgenstunden ist so gut wie keine
Winddrehung in der Rotorebene zu erkennen. Eine starke Winddrehung mit der Hohe
findet zwischen 2 und 3 Uhr statt, in einem Zeitabschnitt in der die Windgeschwindig-
keiten gering sind und die Anlage somit nicht am Laufen ist. Die Werte liegen in diesem
Zeitraum in einem Bereich von 5 Grad pro Meter bei der vertikalen Richtungsdnderung
in der Rotorebene.

In Abbildung 4.19 ist die Strémung wéihrend eines LLJ-Ereignisses fiir den 3. Mai zwi-
schen 3:40 und 3:45 Uhr dargestellt, vergleichbar zu Abbildung 4.17. Die Windrichtung
des Jets kommt ebenfalls aus nordostlicher Richtung. Das Starkwindband ist breiter als
in der vorherigen Nacht und starke Windgeschwindigkeiten sind bis zu 200 m {iber dem
Siidwesthiigel zu finden. Weiterhin ist auch in diesem Fall durch die Uberstrémung des
Doppelhiigels eine Schwerewellenstruktur erkennbar. Das Jetmaximum erreicht Wind-
geschwindigkeiten im Bereich von 8 m/s, mit denen es in Hohe der Rotorfliche auf die
Windturbine trifft. Das Potential von LLJs fiir die Windindustrie ist hier mit stérkeren
Windgeschwindigkeiten in der Nabenhohe der Windkraftanlage beispielhaft zu sehen.
Die Vertikalprofile der horizontalen Windgeschwindigkeit, Windgeschwindigkeits- und
Windrichtungsscherung sind in Abbildung 4.20 fiir die Nacht des 2./3. Mai dargestellt.
In diesem Fall wurde mit einem verdnderten Azimuthwinkel von 170 Grad des Li-
dars #3 gemessen, sodass die Werte fiir eine Entfernung von rund 120 m siidwestlich
der Windturbine gelten. Der LLJ tritt nach 3 Uhr auf und beeinflusst die Windver-
héaltnisse in der Rotorebene entscheidend. Im Zeitraum zwischen 3 und 7 Uhr ist eine

1

starke positive Windscherung mit Werten im Bereich von iiber 0,1 s~ in der un-

teren Rotorebene vorhanden (Abbildung 4.20b). Gleichzeitig ist eine leicht negative
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Abbildung 4.19: Windstromung wihrend des LLJs am Morgen des 8. Mai in Per-
digao. Querschnitt des Doppelhiigels entlang der Lidar-Ebene von Lidar #1 und #2,
vergleichbar zu Abbildung 4.17.
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Abbildung 4.20: Die horizontale Windgeschwindigkeit und Windrichtung, die Wind-
scherung und Winddrehung in der Nacht vom 2. bis 3. Mai 2017, vergleichbar mait
Abbildung 4.18. Mit einem verdnderten Azimuthwinkel des Lidars #3 entsprechen die

Daten einer Entfernung von rund 120 m stidwestlich der Windturbine (roter Strich in
Abbildung 4.19).
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4  FErgebnisse

Scherung in der oberen Rotorebene zu sehen. Diese gegensitzliche Scherung wird zu
einer Verstiarkung der zyklischen aerodynamischen Belastung fiihren und sich damit
auf Ermiidungserscheinungen der Windkraftanlage auswirken. Starke vertikale Wind-

richtungsénderungen sind wahrend des LLJs nicht vorhanden (Abbildung 4.20c).

Fazit Die beiden untersuchten Néchte mit LLJs zeigen, dass LLJs fiir die Windener-
gie eine gewisse Relevanz besitzen. Es treten stiarkere Windgeschwindigkeiten in Hohe
der Rotorebene auf, die zu einer stérkeren Leistung fiihren. Diese Windgeschwindig-
keiten {iberschreiten dabei nicht die Abschaltgeschwindigkeit. Die LLJs kénnen einen
Standort mit ihrem Potential fiir den Ausbau der Windenergie starken. Durch die LLJs
treten andererseits starke vertikale Windscherungen in der Rotorebene auf, was zu ei-
ner stirkeren Belastung der Windturbine beitrégt. Starke Windrichtungsinderung mit
der Hohe wiahrend LLJs werden hingegen in den hier betrachteten Féllen nicht beob-
achtet. Fiir eine letztendliche Beurteilung des Potentials gegeniiber den Belastungen

sind weitere und umfangreichere Untersuchungen notwendig.
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5 Zusammenfassung und Ausblick

LLJs wurden in Perdigao wihrend der Messkampagne 2017 in 38 von 48 Néachten
beobachtet. Ein Grofteil von ihnen kommt aus norddstlicher Richtung, wobei innerhalb
der Nacht vielfach eine Drehung der Windgeschwindigkeit von Nordwest auf Nordost
im Uhrzeigersinn beobachten werden kann.

Ein rein dynamischer Antrieb der Trigheitsoszillation nach der Theorie von Blacka-
dar (1957) als Ursache fiir NLLJs konnten in zwei exemplarisch untersuchten Fillen
nicht bestétigt werden. Auch wenn Unsicherheiten bei der Berechnung des geostro-
phischen Windes in Bodenndhe durch die topografischen Gegebenheiten in Betracht
gezogen werden miissen, existieren aufgrund der ruhigen synoptischen Lage schwache
geostrophische Winde. Eine Folge ist, dass bereits am Abend supergeostrophische Win-
de auftreten, die nicht durch die Entstehung einer Trigheitsoszillation erklért werden
kénnen. Die vergleichbar ruhige synoptische Lage besonders wihrend der zweiten Pha-
se der Messkampagne ldsst darauf schliefen, dass auch in der Mehrheit der anderen
Fille die Tragheitsoszillation als dominanter Antrieb der Entstehung von NLLJs aus-
geschlossen werden kann.

Die Entstehungsmechanismen von LLJs sind vielfaltig und werden haufig durch die
topografischen Gegebenheiten an einem Standort beeinflusst. Ein Grofteil der unter-
suchten NLLJs in Perdigao entstanden wéhrend einer synoptisch ruhigen Lage. Durch
das Fehlen starker synoptischer Druckgegensitze kénnen sich bedingt durch die To-
pografie thermisch induzierte Druckgebiete ausbilden. Die Folge sind Uberlagerungen
von Hangabwinden in den Abendstunden aus nordwestlicher Richtung und einer nécht-
lichen Stromung zwischen Hochebene und der vorgelagerten Ebene aus nordostlicher
Richtung, die die Entstehung von LLJs in Perdigao unter den beschriebenen Bedin-
gungen erklaren konnen.

Wiéhrend der Messkampagne wurden auch LLJs am Tag und LLJs aus anderen Wind-
richtungen beobachtet. Diese Jets sind in dieser Arbeit nicht untersucht worden. Das
Interesse die Entstehung in diesen Féllen zu verstehen ist jedoch weiterhin vorhanden
und bedarf weiterer Untersuchungen. In vielen Studien ist ersichtlich, dass die Entste-
hungsmechanismen hinter LLJs weiterhin Fragen aufwerfen und Gegenstand heutiger
Forschung sind.

LLJs sind ein lange bekanntes Phidnomen in der Grenzschicht. Durch die Entwicklung
der Windindustrie geraten sie wieder stirker in den Fokus der Wissenschaft. An ver-
schiedenen fiir Windkraftanlagen interessanten Standorten werden Windmessungen in
der Grenzschicht durchgefiihrt. Durch moderne Lidarmessungen stehen hohe zeitlich

und rdumlich aufgeldste Winddaten zur Verfiigung, mit denen Windphdnomene wie
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5 Zusammenfassung und Ausblick

LLJs gut erkannt werden kénnen.

Durch die hohen Windgeschwindigkeiten in der unteren Troposphére sind LLJs ein
potentieller Standortvorteil fiir Windkraftanlagen. Bei Windprognosen im komplexen
Gelande sollten hoch aufgeloste regionale Simulationen genutzt werden, sodass Statis-
tik und Vorhersagen von LLJ-Ereignissen miteinbezogen werden koénnen. Die Vernach-
lassigung regionaler Stromungseffekte kann zu einer deutlichen Fehleinschitzung des
Ertragspotentials von Windkraftanlagen fiihren, besonders wenn durch synoptisch ru-
hige Lagen ansonsten von einer stillstehenden Windkraftanlage ausgegangen wird. Die
beiden untersuchten LLJ-Fallbeispiele zeigen, dass die hoheren Windgeschwindigkeiten
in der fiir die Rotorblétter relevanten Hohe auftreten. Durch das stetige Wachsen der
Nabenhdhe von Windkraftanlagen werden in der Zukunft auch LLJs mit Jetmaxima in
Héhen iiber 200 m ins Interesse riicken. Andererseits sind LLJs mit starken horizontalen
Windscherung in der Rotorebene verbunden. In den hier untersuchten Fallbeispielen

I erkennbar. Diese Scherun-

sind positive Windscherungen im Bereich von iiber 0,1 s~
gen fiihren zu Belastungen der Rotorbldtter und der gesamten Struktur der Anlage.
Eine Winddrehung mit der Hohe wéahrend der hier untersuchten LLJ-Félle konnte je-
doch nicht festgestellt werden. Die Abwigung des Vorteils des Potentials von LLJs
durch stirkere Windgeschwindigkeiten und des Nachteils der stirkeren Belastungen
bediirfen weiterer Untersuchungen. Hierfiir sind Berechnungen von Leistungskurven
fiir Windkraftanlagen wihrend LLJs von Interesse, die zu einer genaueren Beurteilung
der Ertragssteigerung durch LLJs fiihren kénnen. Zusétzlich sind aerodynamische Be-
rechnungen der Lasten durch die entstehenden Windscherungen und stérkeren Wind-
geschwindigkeiten erforderlich.

Derzeit fiihrt die Annahme eines logarithmischen Windprofils oder des Power Laws bei
LLJ-Féllen zu fehlerbehafteten Leistungsberechnungen. Mit der Zunahme der Naben-
hohen moderner Windkraftanlagen ist das Uberdenken dieser Annahme daher nétig, da
die Rotorbliatter moderner Windkraftanlagen schon heute weit in die Ekmann-Schicht
hinein reichen und durch die Drehung der Windrichtung mit der Héhe beeinflusst wer-

den.
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Anhang

Anhang

Herleitung fiir die Gleichung 2.8: das Einsetzen des geostrophischen Windes (Gl. 2.5)
in die horizontale Euler-Gleichung (Gl. 2.7):

doy, - 1> dv,
" fl - - o geo r__
T Jk X up pvhp | T (=0)
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Abbildung 5.1: Ezemplarische Darstellung zweier RHI-Lidar Scans (gepunktete Li-
nien) in einer komplanaren Ebene. D entspricht einer horizontalen Entfernung, auf
der y-Achse ist die Hohe dargestellt. Im Hintergrund ist ein beispielhaftes Windfeld zu
sehen (Kigle, 2017)
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