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1 Einleitung

Niederschlag ist eine raumlich und zeitlich sehr vagablt3e. Die quantitative Erfassung von
Niederschlag ist unerla3lich, wenn man die thermodyrnamis und hydrodynamischen Pro-
zesse der Atmosphare verstehen und ihren Zustand vogeersadchte. Die Niederschlags-
menge regelt in ganz entscheidender Weise die Fahigkeit 8iodenoberflache, Wasser fir
die Verdunstung bereit zu stellen, welche einen weséstlicBeitrag zur Energiebilanz des
Bodens und damit zum Antrieb der atmospharischen Zirkuldigdert.

Aber nicht nur bei meteorologischen Fragestellungen konentmdglichst flachendeckenden
exakten Messung von Niederschlagen grof3e Bedeutung zu. Uni¥keflechnungen fir Ein-

zugsgebiete von der Grol3e beispielsweise eines Stradtdmétis bis hin zu grof3en Teilen

eines Landes durchfiihren zu kénnen, benétigen Hydrologeanngbnauen Informationen

Uber den Bodenzustand vor allem detaillierte Niederschitagdzen. Viele Wirtschaftszweige

einer modernen Industrienation sind auf zuverlassige Auskiitier Niederschlag angewiesen.
Dabei ist es eine Selbstverstandlichkeit, dal? Nied&gemicht nur von grol3em Nutzen sind,
sondern auch erhebliche Schaden anrichten kbnnen.

Fallt viel Regen in sehr kurzer Zeit, so kann der Boden Neederschlag meist nicht vollstan-
dig aufnehmen. Das oberflaichennah abflieRende Wassardam zu Uberschwemmungen mit
grofR3en Schaden fiihren, oder es kann zu Erdrutschen aufgrdigddegchweichter Erdmas-
sen kommen. Das Ausmaf einer Uberschwemmung hangt siariRegentyp ab. Stratiforme,
d.h. horizontal gleichférmig verteilte und meist langedauernde Niederschlage konnen Uber-
schwemmungen verursachen, die in der Regel grof3e Einzugsgbbieeffen, so dald es zu
Hochwasser an grof3en Flissen kommt. Die RheinhochwésseDezember 1993 und Januar
1995 sind Beispiele hierfr.

Konvektive Niederschlage, z.B. Schauer und Gewitter, dasetan langer als einige Stunden.
Ihre Niederschlagsintensitaten sind aber meist um eeifa¢ches hoher als bei stratiformen
Niederschlagen, so daR es zu regional begrenzten Ubezsuhungen kommen kann. Ein
Beispiel ist die verheerende Flutkatastrophe von Brig ipt8mber 1993 (z.B. Benoit und
Desgagné, 1996).

Um die Gefahr von Uberschwemmungen zu erkennen, istmeperationellen Wettervorher-
sagemodellen ein hinreichend dichtes Netz von Niedeaagsblfassungsstationen erforderlich.
Dieses mul3 um so dichter werden und Daten mit einer urfeiseren zeitlichen Auflésung
liefern, je kleinrGumiger und intensiver die Niederschi&gel. Will man in grof3en Gebieten
starke konvektive Niederschlage zuverlassig erfasserst stiei Fernerkundung mit einem Nie-
derschlagsradar fast unumganglich. Ein solches Radart liefermationen tber die Intensitat
von Niederschlagen mit einer rdumlichen Aufldsung von. Bfuchteilen eines Quadratkilo-
meters und einer zeitlichen Auflésung von wenigen Minut2artiber hinaus kann die vertikale
Struktur der Niederschlagssysteme erforscht werden, wasBodenstationen allein nicht
moglich wére. Ein dopplerfahiges Niederschlagsradar kanemeler Intensitat von Nieder-
schlagen auch die radiale Bewegungskomponente der Hydrometdassen, woraus dreidi-
mensionale Windfelder abgeleitet werden konnen. Das gliomb die Untersuchung der dyna-
mischen Struktur von Niederschlagssystemen. Aus diesendénlist die Radarmeteorologie
etwa seit dem Zweiten Weltkrieg ein unverzichtbaressEbungsgebiet im Rahmen der allge-
meinen Meteorologie geworden (Atlas, 1990).

Die Tatsache, dalR extreme Niederschlagsereignissevaadsinomische und Personenscha-
den verursachen kdnnen, hebt die Bedeutung radarmeteordieigidotersuchungen hervor.



1 Einleitung

Neben Uberschwemmungen kénnen Schaden vor allem beektven Niederschlagen auch
durch Blitzschlag, Hagel und starke Windbden oder Tornadossacht werden. Nach einem
einzigen Hagelgewitter im Minchener Raum am 12. Juli 1984 mufi&Wersicherungen fur
Schéden von insgesamt rund eineinhalb Miliarden Mark aufiken (Minchner Rick, 1984).
Die rechtzeitige Erkennung und sichere Vorhersage der Ekiig von starken konvektiven
Niederschlagssystemen ist daher eine wichtige MalRnddlendem Ziel, die durch sie verur-
sachten Schaden zu minimieren.

Die Entstehung und Entwicklung von konvektiven Niederschlegesyen wird durch die
thermische und dynamische Schichtung der Atmosphére mettide labiler die Atmosphare
geschichtet ist, um so starkere Vertikalbewegungen sinéalltle eines Gewitters zu erwarten.
Bei gleichzeitiger starker Windscherung, d.h. Drehung und KGesdigkeitsanderung des
Horizontalwindes mit der Hohe, kénnen langlebige konvek@ellen mit starken Windbben
am Boden und Hagelschlag entstehen (z.B. Weisman und K&d&6). Die ausldsenden Um-
gebungsbedingungen und das regionale Windfeld wiederum werden darCrafjraphie we-
sentlich und auf vielfaltige Weise beeinflu3t. Die Hangyd Bergwindzirkulation kann bei-
spielsweise konvektive Niederschlagssysteme auslosenhBiamalisierungseffekte kann eine
Windscherung verstarkt oder abgeschwacht werden (z.B. Adnd Fiedler, 1991).

Die vorliegende Dissertation hat das Ziel, den Einfluls8 @eographie auf die Entwicklung
konvektiver Niederschlagssysteme zu untersuchen. Zu diesexokZwerden im zweiten Ka-
pitel zun&chst verschiedene Arten konvektiver Niedergsisigsteme kurz vorgestellt und der
mogliche Einflul3 der Orographie auf ihre Entwicklung diskutiert

Das dritte Kapitel behandelt die NiederschlagsmessungingitreC-Band Dopplerradar, deren
wichtigste Grundlagen zusammengefal3t werden. Der Schwerpigsds Kapitels betrifft die
Korrektur von Fehlern, die bei der Niederschlagsmessungimim Radar auftreten. Hierbei
werden im besonderen neu entwickelte Algorithmen zur &kiur von Effekten durch das
sogenannte Helle Band und durch Abschattung der Radarstradnuagpgraphischen Hinder-
nissen erlautert.

Kapitel 4 befal3t sich mit Verfahren, konvektive vonasifiormen Niederschlagen zu unter-
scheiden. Dazu wird ein neuer Algorithmus, der die Eintgiluan Niederschlagsereignissen in
die Typen stratiform, schwach konvektiv und stark konvekt der Grundlage von Radar-
messungen vornimmt, vorgestellt und seine Wirkung diskutiert.

Mit Hilfe dieses Algorithmus wird es mdglich, flachentafVerteilungen von Niederschlags-
summen, die einerseits aus Radardaten abgeleitet und aseier@us Messungen an Boden-
stationen gewonnen wurden, getrennt fur die drei Typertifsina, schwach konvektiv und
stark konvektiv zu berechnen. Die Verteilung der Niedeesgggdummen wird auf3erdem im
Hinblick auf die Jahreszeit, die Hauptwindrichtung und denl&@tier Orographie untersucht.
Ein weiterer Schwerpunkt dieses Kapitels ist den Zugbatbemonders starker konvektiver
Zellen gewidmet.

Das sechste Kapitel befal3t sich mit der detaillierferalyse einzelner konvektiver Nieder-
schlagsereignisse. Dazu werden Messungen des C-Band Radaesven Radiosondenauf-
stiegen und Bodenstationen verwendet. Es werden zwes #éit Trennung einer einzelnen
konvektiven Zelle in zwei neue, deutlich unterschiedlighegbahnen aufweisende Zellen be-
trachtet. In einer weiteren Fallstudie werden die Bediggumnuntersucht, die am 9. September
1995 zu einem schwachen Tornado am Ostrand des mittleremri@ingrabens fuhrten.
Schliel3lich werden zwei Ereignisse analysiert, beiethe@ewitter zu Boenfronten fihrten und
diese wahrend mehrerer Stunden den Gewittern weit voeéarsl



2 Ubersicht tiber verschiedene konvektive Niederschlagssgsne

Dieses Kapitel gibt einen kurzen Uberblick tiber verschiederten von konvektiven Nieder-
schlagssystemen und zeigt auf, inwieweit die OrographifuBirauf deren Entwicklung neh-
men kann.

Konvektive Niederschlage entstehen bei feuchtlabildichtung der Atmosphéare. Eine solche
Schichtung kann thermisch induziert sein oder durch eineehébhangige Advektion von
Luftmassen unterschiedlicher Temperatur und Feuchte hemdegewerden. GrofRraumige
Hebungsprozesse in der Atmosphére, die haufig an Luftmasserer oder im Bereich von
Tiefdruckgebieten anzutreffen sind, ermoglichen die vekstdhAuslosung konvektiver Nieder-
schlage. Orographische Hindernisse kénnen die Auslosung umddklung konvektiver Nie-
derschlage in vielfaltiger Weise beeinflussen. Abb. 2ijtzschematisch einige Prozesse.

Abb. 2.1: Mechanismen orogra-
phisch bedingter Niederschléage:
(a) und (b) Verstarkung im Luv
und Uber den Gebirgskdmmen bei
stratiformen Niederschlégen; (c)
Auslésung von Konvektion am
Luvhang und (d) im Luv vor dem
Gebirge; (e) thermisch bedingte
Ausldsung im Gebirge; (f) Kon-
vektion im Lee bei Konvergenz
umstrémender Luftmassen; (g)
Verstarkung konvektiver Aktivi-
| e ) tat im Lee eines Gebirges; aus
® Houze (1993).

Wahrend stratiforme Niederschlage meist durch verstdkiegdensation feuchter Luftmassen
beim Uberstromen eines Gebirges intensiviert werdslsb(2.1a und b), ist der EinfluR der
Orographie auf die Entwicklung konvektiver Niederschlage kongsleXVerden labil ge-
schichtete Luftmassen gegen ein Gebirge geflhrt, so komext verstéarkte Hebungsprozes-
se konvektive Niederschlage im Luv des Gebirges ausgeldst intsiviert werden (vgl.
Abb. 2.1c und d). An geneigten Hangen werden Luftmassen hiufidilge starker Sonnenein-
strahlung zu verstarkter aufwartsgerichteter Bewegung gezwungedamit konvektive Nie-
derschlage ausgeldst (Abb. 2.1e). Luftmassen kénnen eimgéalmstrémen und im Lee eine
Konvergenzzone bilden, die zu vermehrter konvektiver Atéivfihrt (Abb. 2.1f). GroRe Ge-
birgsziige bewirken zuweilen die Bildung einer Leezyklone, weer Gebirgszug in der unte-
ren Troposphare grof3rdumig von Luftmassen umstromt wird uder mittleren Troposphéare
von einem Trog Uberquert wird. So kommt es im mittlereastén der USA im Lee der Rocky
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Mountains sowie in der Po-Ebene im Lee der Alpen in 8emmermonaten haufig zu starken
Gewittern. Solche Prozesse sind in Abb. 2.1g angedeutet.

Auf die Entwicklung von konvektiven Niederschlagssystemendia vertikale Windscherung
entscheidenden Einflu3. Eine starke Drehung und Geschwintigkeierung des Horizontal-
windes mit der Hohe bei gleichzeitiger Labilitéat kann Ausbildung von langlebigen starken
konvektiven Zellen — sogenannten Superzellen-GewittemindiAbschnitt 2.3 naher erlautert
werden — fuhren. Die Windscherung und damit auch die Entstetndd=ntwicklung von Ge-
wittern wird meist durch die Gelandestruktur beeinflu3t.eEgmol3raumig ebene und homoge-
ne Gelandeoberflache setzt einer bereits vorhandéfiedscherung weniger Widerstand ent-
gegen als beispielsweise eine hiigelige Mittelgebirgslanfis¢ha der anderen Seite konnen
Kanalisierungseffekte in groRen Talern die Windscherung tsgj@m (vgl. Adrian und Fied-
ler, 1991). So ist es nicht verwunderlich, dal3 sowohlrimgnaphisch gegliedertem Geléande als
auch in grof3en Ebenen bevorzugte und weniger bevorzugte Gagdonvektiver Aktivitat
gefunden werden (Puhringer, 1973; Fuchs, 1981; Schiesser et al.,0®9¢ék et al., 1998).

2.1 Kaltfronten

Kaltfronten sind typische Erscheinungsformen von Lufteesgrenzen in aul3ertropischen
Tiefdruckgebieten. Sie haben eine mehr oder weniger ausgfedidienartige Struktur, so dal3
eine gewisse von kleinrAumigen Fluktuationen Uberlagerte d¢@mtat der meteorologischer
FeldgroRen entlang der Front anzutreffen ist. Eine Kaiifist meist durch intensive konvekiti-
ve Aktivitat gepragt, die zu Gewittern und Starkniederschidgdn kann. Neben der eigentli-
chen Kaltfront findet man haufig parallel zur Front vee# Niederschlagsbander entlang bo-
dennaher Konvergenzlinien (z.B. Hobbs und Persson, 198#d-4&traub et al., 1997)

Starke Konvektion mit Gewittern tritt vor allem im 8wner an sogenannten Ana-Kaltfronten
(oder Kaltfronten erster Art) auf, wo sich kalte Luftten die feuchtere Luft des Warmluft-
sektors schiebt und starke Vertikalbewegungen auslost. Dadegreschen bei Kaltfronten
zweiter Art (oder Kata-Kaltfronten) frontriickseitig gn@®mige schwache Absinkbewegungen
vor, so dald es meist nur zu schwachen Niederschlagen kofufgrund der mit Absinken
verbundenen adiabatischen Erwé&rmung fallt der Temperaturriigkgaim Durchzug einer
Kata-Kaltfront meist viel geringer aus als bei Ana-ffanten (Kurz, 1990).

Grol3e Gebirge wie die Alpen stellen fir schwache Kafifen haufig ein uniberwindbares
Hindernis dar. Mittelgebirge kénnen dagegen meist tUberstngerden, wobei die Nieder-
schlage im Luv des Gebirges durch verstarkte Hebungsprorgessiver und im Lee des Ge-
birges vermindert ausfallen (vgl. Abb. 2.1c und d).

2. 2 Einzelzellen-Gewitter

Wahrend sich an Kaltfronten meist eine Reihe von lektiven Zellen bildet, ist, unabhéngig
von Fronten, bei labiler Schichtung der Atmosphare adiehBildung lokaler Gewitter mog-

lich. Hierbei kann z.B. eine kleinrdumige bodennahe Hibeung eine lokal begrenzte Verti-
kalbewegung der Luft auslosen. Wenn diese aufsteigende Warmalsfikondensationsniveau
erreicht, kann — unter standiger diabatischer Erwarmung aodgvon Kondensationsprozes-
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2. 2 Einzelzellen-Gewitter

sen — rasch einen Aufwindschlauch erzeugt werden, denliéei obere Troposphare reicht.
Die dabei sich bildenden Niederschlagsteilchen wachsechdgioagulationsprozesse an und
fallen zu Boden, sobald sie vom Aufwind nicht mehr getrageerden kénnen. Beim Herun-
terfallen Ubertragen sie abwartsgerichteten Impuls ausidieimgebende Luft. Die daraus re-
sultierende abwarts gerichtete Beschleunigung kann durch Almkgitder Luft infolge von
Schmelzen oder Verdunstung von Niederschlag verstarkt wendgmladurch starke Abwinde
auslosen.

Eine konvektive Niederschlagszelle kann nur dann Uber diwegeren Zeitraum existieren,
wenn die Zufuhr feuchtwarmer bodennaher Luft aufrechtezhableibt. Bei schwacher verti-
kaler Windscherung in der Umgebung der Zelle wird diese Zufuhcld&indringen trockene-
rer Umgebungsluft in die Wolke oder durch kiihle Abwinde in Baddre meist nach kurzer
Zeit unterbrochen. Das Gewitter (oder der Schauer, warine elektrischen Entladungen
stattfanden) fallit dann rasch zusammen. Man spriclti@sem Fall von einem Einzelzellen-
Gewitter, da es nur eine kurzlebige Aufwindzone enthéitfghund ihrer kurzen Lebensdauer
flhren diese Gewitter nur selten zu extremen Wetteheisangen wie Hagel oder Sturmbden.
Da eine schwache vertikale Windscherung meist mit schema Winden in allen Hohen der
Troposphare einhergeht, verlagern sich die Einzelz&lewtter nur wenig.
Einzelzellen-Gewitter werden bevorzugt Uber dem Gebingsgelost, weil dort durch ver-
starkte Einstrahlung an geneigten Hangen oder durch die HampBergwindzirkulation Ver-
tikalbewegungen in der Atmosphéare begunstigt werden (vgl. 2de). Daher fiihren diese
konvektiven Niederschlagssysteme in der Regel zu verstaNiederschlagen tber den Gebir-
gen.

2. 3 Multi- und Superzellen-Gewitter

Hat sich in einer labil geschichteten Luftmasse éinavektive Niederschlagszelle gebildet, so
hangt es hauptsachlich vom Vertikalprofil des horizomtalgindes in der Umgebung dieser
Zelle ab, ob es bei einer Einzelzelle bleibt odersith daraus ein Multizellen- oder ein Super-
zellen-Gewitter bildet.

Von einem Multizellen-Gewitter spricht man, wenn sielausgeldst meist durch Konvergenz
an der Bdenlinie der Abwinde — eine neue konvektive Zllenmittelbarer N&he der ersten
bildet, bevor diese zerféllt. Dieser Prozel3 kann meh&unden dauern, wobei sich nach und
nach immer neue Zellen bilden und wieder zerfallen. <dftl viele Zellen in unterschiedlichem
Entwicklungsstadium gleichzeitig vorhanden. Multizellenftmfan h&ufig an, wenn die Wind-
geschwindigkeit mit der Hohe zunimmt, die Windrichtung albemiesentlichen konstant bleibt
(Weisman und Klemp, 1986). Durch die stéandige Entwicklung neulierzktnnen Multizel-
len-Gewitter gréRere Flachen uberdecken und zu starken id@idégen mit Uberflutungen
fihren.

Starke Niederschlage, grof3er Hagel und Sturmbéen sind haefifalge von Superzellen-
Gewittern. Sie zeichnen sich durch einen langlebigeiemenden Aufwindbereich — eine soge-
nannte Meso- oder Misozyklone — und meist zwei Zonerrketa Abwinde aus (vgl.
Abb. 2.2a). Am Ful3e des rotierenden Aufwindes kann sichTeimado bilden. Superzellen
werden meist dann beobachtet, wenn das Hodogramm mithmereler Hohe nach rechts
dreht und die Verlagerung des Gewitters rechts vom Hodogriegin(vgl. Abb. 2.2b).
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Abb. 2.2: a) Aufsicht auf die bodennahen Strémungsvertsitnieines Superzellen-Gewitters. UD = Auf-
windregion, FFD = vorderseitige Abwindregion, RFD = rickismi Abwindregion. Die dicke geschlossene
Linie markiert die Niederschlagszone im Radarecho. jdgoamm in der Umgebung eines starken Superzel-
len-Gewitters. Die Zahlen entsprechen der Hohe iroikigtern. Der mit ‘storm motion’ bezeichnete Vektor
gibt Richtung und Geschwindigkeit der Verlagerung der Superzell@as: Weisman und Klemp, 1986).

Da die Labilitat der Atmosphére und die vertikale Windscimgr einen grof3en Einflul auf die

Entstehung und Entwicklung konvektiver Niederschlagszelleremalwverden verschiedene

Parameter verwendet, die diese Grol3en charakterisiremm héaufigsten gebrauchten Para-
meter sind (vgl. Weisman und Klemp, 1986; Droegemeier el 883; Brooks et al., 1994):

» konvektive potentielle Auftriebsenergie CAP&bvectiveavailablepotentialenergy)

NNA ey
cave = o 000, o
NFK v

Sie gibt eine Obergrenze fur die potentielle Energie dukafiriebskrafte an, welche fir ein
Luftpaket verfugbar wird, das vom Niveau der freien Konvekt{dlFK) bis zum Niveau des
neutralen Auftriebs (NNA) aufsteig8,(z) ist die virtuelle potentielle Temperatur des aufstei-
genden Luftpakets und, (z) diejenige der Umgebung in der Hohe z; g ist die Schwerebe

schleunigung. Der Parameter CAPE héngt stark von den batdenf,—Werten ab. Typische
Werte von CAPE liegen bei starker Konvektion zwisci€90 und 2000 J/kg; in den USA
wurden auch schon Werte Uber 5000 J/kg beobachtet (Blue$833). Bei schwacher Kon-
vektion werden entsprechend kleinere Werte erreicht.

* Volumen-Richardsonzahl Ri

Ry = 2 APE_ (2.2)

(V, =)
Sie erlaubt eine Abschatzung, ob die Entwicklungesi konvektiven Niederschlagssystems
mehr durch thermodynamische oder durch hydrodyra@mid’rozesse bestimmt wird. Ist der
thermodynamische Antrieb grof3, d.h. CAPE ist hoahd ist gleichzeitig die Differenz zwi-
schen dem Windvektov, in unteren und demjenigewy, in mittleren Tropospharenschichten
gering, so erreicht RigroRe Werte. In diesen Umgebungsbedingungen dwsteaufig Ein-
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zelzellen- oder Multizellen-Gewitter. Tritt der hymblynamische Antrieb bei ausreichender La-
bilitat in den Vordergrund, so wird — bei weiterhialativ hoher CAPE — die Differenz, — vp,
ebenfalls sehr grof3 und damit,Rdlein. In diesem Fall entstehen héufig Superzelwitter
(vgl. Abb. 15.18 in Weisman und Klemp, 1986).

* (Gewitter-) Sturm-relative Helizitat SRH

; d
SRH = - [ kQv(d-c)x V@ 4. (2.3)
5 0z
Hierbei istk der vertikale Einheitsvektor(z) der hohenabhéangige Vektor des Horizontalwin-
des in der Umgebung des Gewitters undessen Verlagerungsvektor. H ist diejenige Hohe
unterhalb etwa 3 km, bei der SRH betragsmal3ig atfdgen wird. In einem Hodogramm ent-
spricht SRH der Flache, die von einem Vektor Glmeken wird, der vom Verlagerungsvektor
des Gewitters auf die mit zunehmender Hohe vamdem Windvektoren zeigt. Im Falle eines
rechts drehenden Hodographen und eines Verlagevakigss des Gewitters, der rechts vom
Windhodographen liegt (vgl. Abb. 2.2b), nimmt SRKb8e positive Werte an.
Superzellen entstehen also hauptsachlich dann, s@wohl CAPE als auch die Helizitat SRH
betragsmallig grol3e Werte annehmen. Bei der Analysenordamerikanischen Tornados fan-
den Brooks et al. (1994) heraus, dal3 Tornados ursi&ker werden, je grofRer das Produkt
aus dem Betrag von SRH und CAPE ist. Die Intensigit Superzellen kann somit durch die
Orographie verstarkt werden, wenn diese die velgikdindscherung und Helizitat begunstigt.
Werden dagegen Scherung und Helizitat durch eiogm@phisch induzierte kleinrdumige Zir-
kulation verringert, so kann dies zur Auflésung v®uaperzellen-Gewittern fuhren.

2. 4 Geuwitterlinien (squall lines) und mesoskalig&onvektive Systeme

Geuwitterlinien (squall lines) entstehen meist aritmassengrenzen oder Konvergenzlinien. Sie
konnen aber auch durch Boenfronten ausgelost werldhea Erscheinungsform ahnelt som-
merlichen starken Kaltfronten, die mit kraftiger Keektion einhergehen. Bei einer Kaltfront
mit kraftigen Gewittern kommt es aber in der Regeleiner deutlichen und nachhaltigen Ab-
kihlung in der unteren und mittleren Tropospharéhvend der mit dem Durchzug einer Ge-
witterlinie verbundene Temperaturriickgang haufig ven kurzer Dauer ist. Starke Gewitter-
zellen treten zuweilen nahe beieinander in linidt@raAnordnung auf, gefolgt oder nachlaufend
einer Zone stratiformer Niederschlage. Man spridahn auch von einem mesoskaligen kon-
vektiven System (MCSnesoscaleonvectivesystem).

Dabei gibt es prinzipiell nur geringe Unterschiedaiischen einem grof3en Multizellen-
Gewitter, einer weit ausgedehnten Gewitterlinie @nem kleinen mesoskaligen konvektiven
System. Chappell (1986) nennt jedes Multizellen-@@w oder jede Gruppe von Zellen, die
eine gewisse Organisation ihrer Zirkulation vermmutassen (z.B. Gewitterlinien), ein mesos-
kaliges konvektives System. Zuweilen wird die hontale Ausdehnung eines konvektiven
Niederschlagssystems als Unterscheidungsmerkmahgerogen: Schiesser et al. (1997) spre-
chen von einem MCS, wenn ,eine geschlossene Rad&wkoon 25 dB(Z) oder [eine Nieder-
schlagsintensitat von mehr als] 1 mm/h eine Ausdelgnvon mindestens 100 km erreicht®. Ein
besonders groRes mesoskaliges konvektives Systemt man auch mesoskaligen konvektiven
Komplex (MCC). Maddox et al. (1986) verlangen dafaial? im Infrarot-Satellitenbild ein
Wolkenschirm erkennbar sein muf3, dessen —32 °ChEla6 Stunden lang mindestens
100 000 km? und dessen —52 °C-Flache mindester@)B&km?2 grol} ist.



2 Ubersicht tiber verschiedene konvektive Nieddeggsysteme

2.5 Besonderheiten von konvektiven Niederschlaggstemen

Konvektive Niederschlagssysteme zeichnen sich demsh komplexe thermo- und hydrody-
namische und mikrophysikalische Struktur aus. 8igen daher eine Fille interessanter meteo-
rologischer Phanomene (z.B. Blitze, Bildung von bgauf deren Details im Rahmen dieser
Dissertation nicht ndher eingegangen werden kamai Besondere Phanomene, die in Mittel-
europa im Zusammenhang mit konvektiven Niedersdggsiemen relativ selten auftreten und
nur schwer zu dokumentieren sind — wobei sich diessingen mit einem Dopplerradar als
sehr hilfreich erwiesen haben —, sollen dennoclelentdutert werden. Detaillierte Beschrei-
bungen dieser und weiterer Erscheinungsformen finten z.B. in Houze (1993) und in Blue-
stein (1993).

2.5.1 Zellteilung (storm splitting)

Besonders gut mit einem Niederschlagsradar kannauamilen beobachten, dal? sich eine neu
entstandene Gewitterzelle in zwei Zellen auftailie dann unterschiedliche Zugbahnen ein-
schlagen, wobei die Verlagerung jeweils einer delleh nach rechts und die der anderen nach
links von der Verlagerung der urspringlichen Zegjichtet ist. Man spricht daher von rechts-
und linksziehenden Zellen. Voraussetzung fir eieréuhg von Gewitterzellen ist in der Regel
eine starke Windscherung. Tragt man den Verlagesuekfor der urspriinglichen sowie der
beiden neu entstandenen Zellen in ein Hodogramimseirkommt man meist zu dem Ergebnis,
dal3 der Verlagerungsvektor der urspriinglichen Zelee beim Hodographen des Horizontal-
windes liegt, derjenige der rechts ziehenden Zedtghts und der Verlagerungsvektor der links
ziehenden Zelle links vom Windhodogramm liegt.

Abb. 2.3: Schematische Darstellung der Zirkulation ineeikonvektiven Zelle bei
starker vertikaler Windscherung in deren Umgebung. DieserScly ist fur die
Ausbildung eines Rotationspaares im Aufwindschlauch (durahd— angedeutet)
verantwortlich (aus Bluestein, 1993).



2.5 Besonderheiten von konvektiven Niederschlggiesnen

Diese Eigenart liefert einen Hinweis auf den Vorgdei der Teilung einer Gewitterzelle: Bil-
det sich bei starker Scherung ein Aufwindschlauah mochreichender konvektiver Bewdl-
kung, so kann die vertikale Scherung in eine hartate Scherung gekippt werden (‘twisting’).
Dadurch kénnen sich im Aufwindbereich zwei benactdaRotationen einstellen, von denen
die eine zyklonal und die andere antizyklonal iggl( Abb. 2.3). Diese Rotationspaar transpor-
tiert in grofRer Menge trockene Umgebungsluft in Aigwindregion und sorgt damit fur eine
Teilung des Aufwindschlauchs. Die beiden neu emdémen Zellen driften nun nach rechts und
nach links von der urspriinglichen Bewegungsrichfumgbei die rechtsziehende zyklonal und
die linksziehende antizyklonal rotiert.

Fir die weitere Entwicklung der neu entstandenewi@erzellen ist die Helizitat relativ zur
jeweiligen Bewegungsrichtung (SRH, Gl. (2.3)) voro@er Bedeutung: ein zyklonal rotieren-
der Aufwind wird durch grof3e Werte der SRH begugistein antizyklonal rotierender Auf-
wind durch betragsmafig grof3e negative Werte. égfdielsweise die Helizitat relativ zur Be-
wegungsrichtung der links ziehenden Zelle betragsgélein oder sogar positiv, so wird sie
rasch zerfallen. Bei mit der Hohe stark zunehmendadhrechtsdrehendem Wind ist dies meist
der Fall. Dann kann sich die rechts ziehende Zelixen Verlagerungsvektor weit rechts vom
Windhodographen liegt und somit eine besonders gnaftative Helizitat aufweist, zu einer
intensiven Superzelle entwickeln (Weisman und Kledf86; Droegemeier et al., 1993).

2.5.2 Tornados

Zu den konvektiven Niederschlagssystemen, die gré@sden verursachen kénnen, zahlen
die Superzellen-Gewitter. Sie sind die Erscheintomgs konvektiver Niederschlagssysteme
mit der am stérksten entwickelten Organisationrilmgernen Zirkulation. Diese ist durch einen
rotierenden Aufwindschlauch und Zonen starker Albeirmit intensiven Niederschlagen ge-
kennzeichnet (vgl. Abschnitt 2.3). In seltenen &élintensiviert sich die Rotation am Ful3e des
Aufwindschlauchs, so dal} sich ein starker kleinr@g@mWirbel aus der Wolke heraus bis zum
Boden hin ausbilden kann. Aufgrund des verringettafidrucks im Wirbelzentrum und damit
verbundener Abkihlung der Luft kann es zu Kondensgtommen, so dal3 ein aus der Wolke
heraus nach unten wachsender Schlauch sichtbar Medes Phdnomen nennt man Tornado.
Die Windgeschwindigkeiten in diesem Wirbel konndreii 100 m/s erreichen und zu katastro-
phalen Schéaden fiihren, meist sind sie aber vighger. Tornados treten besonders oft in den
USA auf; dort sind sie auch meist starker als intteleuropa, wo man nur selten Tornados
beobachten kann. Nach Untersuchungen von Fuchsl1j198d Dotzek et al. (1998) ist in
Deutschland durchschnittlich mit zwei bis finf Taxdos pro Jahr zu rechnen.

Die genauen Prozesse, die zur Ausdehnung der Ratais zum Erdboden hin fuhren, sind
immer noch Gegenstand intensiver Forschung. Innfedalle geht die Bildung eines Tornados
mit einem horizontalen Schrumpfen und vertikalere8kung eines vertikal rotierenden Wirbels
einher, wobei es wegen der Drehimpulserhaltung merestarken Zunahme der Rotation
kommt. Neben grof3en azimutalen Komponenten des &¥imd einem solchen Wirbel zeichnet
sich die Strémung meist in Bodenndhe durch eingatadif das Wirbelzentrum zu gerichtete
Bewegung und wegen der damit verbundenen Konvergenzh eine starke aufwartsgerich-
tete Vertikalbewegung aus (z.B. Houze, 1993). B#irggrolRem Verhéltnis zwischen der azi-
mutalen und der radialen Komponente der Stromurmg, Fujita (1981) als ‘swirl ratio’ be-
zeichnet, kdnnen sich innerhalb des Tornados mehideine, aber sehr heftige Wirbel
(‘suction vortices’) bilden, die um das gemeinsadentrum kreisen. Zwischen diesen kleinen
Wirbeln werden auch abwartsgerichtete Vertikalbewepen beobachtet (Fujita, 1981).
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Noch vor wenigen Jahrzehnten war das Phanomen @lor@egenstand wilder Spekulationen.
Pahringer (1963) fuhrte sie auf Stdrungen im elektatischen Feld der Erdatmosphére zu-
rick. Rol3mann (1959) vertrat die These, dal} dibeerenden Schaden eines Tornados durch
von fallenden schmelzenden Hagelkérnern ausgelddéiwinde verursacht werden. Diese
Theorie favorisierte auch Laun (1970), der zur Bek#ung von Tornados sogar vorschlug,
den durch die Schmelzprozesse entstandenen ,Kaktleifdurch hineingeschossene Sprengsét-
ze mit der Luft der Umgebung* zu vermischen. Nachs&ht von Rol3mann (1959) sorgt der
von ihm so genannte Tornadostrahl auf Wasserfladtnieaine Einbeulung. Jedoch muf3te die-
ser Prozel? mit einem starken Uberdruck im Zentrs @ornados verbunden sein. Dem wi-
dersprechen aber alle Barographen-Registrierungem Durchzug eines Tornados (z.B. We-
gener, 1917) genauso wie die einfache Uberlegua@, €ine Rotation im Gleichgewicht zwi-
schen Zentrifugal- und Druckgradientkraft im Zemtrwer Rotation ein Druckminimum for-
dert.

In der deutschsprachigen wissenschaftlichen Literat die Frage der Bezeichnung dieses
Phanomens umstritten. Neben Tornado wird auch degriB Windhose oder Grofl3trombe
verwendet. Obwohl diese drei Begriffe dasselbe Bh@n bezeichnen, wird manchmal ver-
sucht, einen Unterschied zwischen Windhosen unchdados zu konstruieren. Liljequist und
Cehak (1984) bezeichnen das beschriebene Phanosébra3trombe, wenn es in Europa
auftritt, dagegen als Tornado in den USA. Ahnlichrhuliert dies auch der Deutsche Wetter-
dienst in seinen Leitfaden (DWD, 1987): ,Tornadb der amerikanische Name fur Grof3trom-
be. (...) Mit den Tornados verwandt sind die Trompéie als Wind- oder Wasserhose auch bei
uns vorkommen, aber meist harmloser Natur sind.midawird ein Unterschied zwischen
Windhosen und Tornados konstruiert, ohne dieseeriautern. Wegener (1917) und v. Rud-
loff (1969) benutzen fir europaische Tornados degrsf Windhose, Nestle (1969), Fuchs
(1981) und Fortak (1982) bleiben beim Wort Tornatletzteren schlief3t sich auch der Ver-
fasser dieser Dissertation an.

2. 5. 3 Starke Abwindzonen (downbursts) und Béenfinten

Bei konvektiven Niederschlagssystemen werden dumgtulstibertrag von den fallenden Hy-
drometeoren auf die sie umgebenden Luftmassen digseBoden hin beschleunigt. Aufgrund
von Schmelzen oder Verdunsten der Niederschlaghegil kann die Luft abgekihlt und damit
die abwartsgerichtete Beschleunigung verstarkt emrdhuf diese Weise kdnnen starke Ab-
windzonen entstehen, die beim Erreichen des Erdimde kraftigen Windboden fihren (im
Englischen ‘downburst’ oder ‘microburst’ genannfuweilen ist die Luftmasse der Abwind-
zone so méachtig, daf} sie nach Erreichen des Erdisodedennah als relativ kalte Luft aus
dem Niederschlagssystem herauslauft und eine Boenfiildet (Houze, 1993).

Am Boden ist der Durchgang solch einer Béenfront sterken Windst63en und einem plotzli-
chen Temperaturriickgang, aber ohne Niederschlagminden. An der Vorderseite der Bo6-
enfront schiebt sich deren kalte Luft unter die mére Umgebungsluft, wobei es durch die
erzwungene Hebung der feuchten und warmen BodenriuftBildung von Wolken kommen
kann. Manchmal reicht diese geringe Hebung zur @sishg neuer konvektiver Zellen. Die
verstarkte Turbulenz im Bereich der Bdenfront sowen Boden aufgewirbelter Staub oder
kleine Insekten lassen eine Boenfront in Radarbiidaiweilen als Zone leicht erhdhter Radar-
reflektivitat erkennen (Rinehart, 1991).
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3 Niederschlagsmessung mit einem C-Band Dopplerradar

Wie schon in der Einleitung erwéahnt, ist die flaodeckende quantitative Erfassung von Nie-
derschlagen eine wichtige Aufgabe meteorologisdr@igkeit und die Verbesserung der Mel3-
gerate ein wichtiges Forschungsziel. Weitverbregetd klassische Bodenmel3geréte nach
Hellmann (Grundmann, 1957): Das durch eine 200 gnif3e ebene Auffangflache fallende
Regenwasser wird mit einem Trichter gesammelt uneinem Behélter gespeichert. Mit diesen
Geraten realisiert man nur eine grobe zeitlicheldsiing der Niederschlagsmessung, da sie nur
zu bestimmten Terminen, haufig nur einmal tagliahgelesen und geleert werden. Daher wur-
den auch sogenannte Ombrometer entwickelt: Diesé@bngen mit dem Regenmesser nach
Hellman baugleichen Gerate erfassen die gesamMéigsermenge mittels einer Wippe, eines
Tropfenzahlers oder einer Schreibtrommel mit hatetlicher Auflosung.

Obwohl zahlreiche technische Vorkehrungen zum Schat Verdunstung oder vor Verlusten
durch Spritzwasser getroffen werden, kbnnen diesdugte bei den genannten Instrumenten
nicht ausgeschlossen werden. Auf3erdem kann durcidéWiflu® ein grol3er Teil des Nieder-
schlags an der Auffangflache vorbeigeweht werdaimmih (1983) fand bei Vergleichsmessun-
gen mit windgeschutzten Geraten im Sommer im Mt€lrozent und im Winter etwa 10 Pro-
zent hohere Niederschlagssummen als bei den herkdinem ungeschitzten Geraten. Bei
Schneefall lagen die Unterschiede z.T. weit Uber R@zent. Darlber hinaus kann eine
200 cm? groRe Mel3flache nicht immer als fir einf@eées Mel3gebiet reprasentativ angesehen
werden.

Als Alternative bietet sich der Einsatz eines Niestlagsradars an. Damit kann die Nieder-
schlagsintensitat in einem mehrere Tausend Qualtinakiter groRen Gebiet um das Radar
herum raumlich und zeitlich hoch aufgeldst in guigiherung bestimmt werden. Dartber hin-
aus liefern dopplerfahige Radargerate Informatioiibar die radiale Bewegungskomponente
der Niederschlagsteilchen, woraus man Informatioilleer den Stromungszustand der Atmo-
sphére erhalt.

Im ersten Abschnitt dieses Kapitels werden die wgdten Grundlagen der Niederschlagsmes-
sung mit einem Radargerat dargestellt. Der zwelbsdhnitt dient der Beschreibung von Algo-

rithmen, mit denen zwei bedeutenden Fehlerqueligrdbr Ableitung von Niederschlagsinten-

sitdten aus gemessenen Radardaten korrigiert wéxalaren.

3. 1 Grundlagen der Radarmeteorologie

Das grundlegende Funktionsprinzip eines Niedergsh&dars besteht darin, aus der Charakte-
ristik der von einem solchen Gerat ausgesendeteh empfangenen elektromagnetischen
Strahlung quantitative Informationen tber die Eiggmaften von Niederschlagsteilchen zu er-
halten. Aus der Amplitude der empfangenen Strahlkaign die Intensitat des Niederschlages
abgeleitet werden. Dopplerfahige Radargerate konaech die Phasenverschiebung der
Strahlung messen, woraus sich Informationen Uber S6mungszustand der Atmosphéare
ermitteln lassen. AuBerdem gibt es Geréate, dieAtiderung der Polarisation messen, was
wichtige Hinweise auf die Form und den Aggregatanst der Hydrometeore liefert. Einen
detaillierten Uberblick der historischen Entwicktuder Radarmeteorologie findet man in zahl-
reichen Artikeln des von Atlas (1990) herausgegebddandes.
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3 Niederschlagsmessung mit einem C-Band Dopplarrad

In diesem Abschnitt werden die wichtigsten Gleichen erlautert, die der Bestimmung der
Niederschlagsintensitat aus Messungen mit einenaRRgdat dienen. Fur eingehende Untersu-
chungen und Details sei auf die zahlreichen eirggggen Lehrbicher verwiesen (z.B. Battan,
1973; Doviak und Zrnic, 1984; Rinehart, 1991; Says@t, 1992).

Bei einem gepulsten Niederschlagsradar wird dasrgersuchende System, das viele Streuteil-
chen enthalt, mit einem kurzzeitigen Puls elektrgnetischer Strahlung (oder kurz: Radar-
strahlung) ,beleuchtet”. Die sogenannte Radargigichstellt dann einen Zusammenhang zwi-
schen der ausgesendeten Leistupgri®l der empfangenen Leistung ler (nach Sauvageot,
1992):

p= REANL AN g dn (3.1)

Oy 2r2IQ ,)dQ. .
Dabei ist G der sogenannte Antennengewinn, denslabaltnis der Strahlungsintensitat durch
die Bundelung der Antenne relativ zu einer isotnogdstrahlung beschreibd, ist die Wellen-
lange der Radarstrahlung, 1-L ist der auf einfachafeg zwischen der Antenne und den
Streuteilchen durch Extinktion (auch als Dampfuregzdichnet) verlorengegangene Anteil der
Strahlung, c ist die Lichtgeschwindigkeit uriddie Pulsdauern ist der volumenspezifische
Ruckstreuquerschnitt der Streuteilchen und wirdha&®adarreflektivitdt genannt. r ist die
Entfernung der Streuteilchen vom Radar, welche sioh der Zeit seit der Aussendung des
Pulses ergibt. %(0,¢) ist die normierte Intensitat der Radarstrahlure deem Azimutwinkeld
und dem Zenitwinkedp. Diese Winkel werden Ublicherweise relativ zur&timitte angegeben,
so daR gilt: #(0,0) = 1. Das Integral auf der rechten Seite vdn(&.1) erstreckt sich tiber den
ganzen Raumwinke®R des Pulsvolumens, wobei eine homogene VerteilueigStreuteilchen
angenommen wird.
Bei kugelférmigen Wassertropfen mit einem DurchreesP «A kann der Ruckstreuquer-
schnitto der einzelnen Tropfchen mit der Rayleigh-N&aheriegechnet werden. Dann gilt fur
die Radarreflektivitat

D max o D max

n = [o(D)n(D)dD = L KP J’DGn(D)dD, (3.2)
0 A 0
wobei Dyax der maximale Durchmesser der Wassertropfen i4D) gt die GroRenverteilung
der Wassertopfen und fikdler Dielektrizitatsfaktor (|K|= 0,93 filr Wasser und |K¥ 0,18 fiir
Eis).
Gl. (3.2) in Kombination mit Gl. (3.1) legt die Dieftion des Radarreflektivitataktors Z nahe:

Dmax
Z = [D®n(D)dD. (3.3)
0

Der Radarreflektivitatsfaktor wird meist abgekuRReflektivitat genannt, was im folgenden
auch in dieser Arbeit geschieht.
Die Reflektivitdt Z der Hydrometeore ist zu unténs@en von der gemessenen Reflektivitat
Zn, die aus der empfangenen LeistungiRd der Entfernung r nach Gl. (3.1) berechnet weerd
kann :
1
C
wobei C die Radarkonstante ist:

Zm = Pr r2’ (34)
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3. 1 Grundlagen der Radarmeteorologie

™ P G? I2\?
M (an)d
Die Radarkonstante ist im wesentlichen eine gepizfische Grol3e. Bei der Berechnung der
gemessenen Reflektivitat,2anhand Gl. (3.4) wird in der Regel der Dielelekit@tsfaktor von
Wasser benutzt und die Dampfung vernachlassigt (d1). Daraus kdnnen allerdings Pro-
bleme entstehen: Bei Schnee weicht beispielswaseatisachliche Reflektivitat im Sinne von
Gl. (3.3) von der gemessenen Reflektivitat ab, weil zum einen von einem falschen Dielektri-
zitatsfaktor ausgegangen wird und zum anderen Sflaoken haufig von so komplexer Form
sind, dal3 die Rayleigh-N&herung oft eine unzureideeBeschreibung ihrer Rickstreuquer-
schnitte ist. Bei starker Dampfung ist C nach GLY) zu grof3, wenn man L = 1 annimmt, und
damit die gemessene Reflektivitat zu klein.

Werte der Reflektivitat erstrecken sich tber me@ré&réRenordnungen. Daher wird sie meist
als logarithmisches Mal3 angegeben:

0 0
DBZ = 10 |0910WE (3.6)

Die dimensionslose Grof3e DBZ wird in dieser Arbelitenfalls Reflektivitdt genannt. Die Aus-
sage, daR die Reflektivitat 1000 rfmi° betrage, ist synonym mit der Aussage, die Reflékti
tat' betrage 30 dB Gemeint ist jeweils: Z = 1000 ntm ® ~ DBZ = 30 = 30 dB.

C = KP ‘; [IRA(CEOLS (3.5)

Dal3 die so ermittelte gemessene Reflektivitgtricht mit der tatsachlichen Reflektivitat Z
Ubereinstimmen muf3, ist einleuchtend, wenn manethschrankenden Voraussetzungen be-
denkt, unter denen Gl. (3.2) bestimmt wurde. Auslkhen fir Unterschiede zwischen Z und
Zn wird im Abschnitt 3.2 ndher eingegangen.

Unter der Annahme, daf} die gemessene und die Hidde Reflektivitat Gbereinstimmen,
kann man aus ihr Ruckschliisse auf die Niederschtggssitat R schlie3en. Diese ist definiert
als

R = EEDSV(D) n(D)dD, (3.7)

wobei v(D) die Fallgeschwindigkeit eines TropfenssdDurchmessers D ist. Um aus der Re-
flektivitat Z die Niederschlagsrate R berechnenkzunnen, muf also neben der Fallgeschwin-
digkeit auch die TropfengréRenverteilung n(D) bakasein. Dies ist naturlich nur selten der
Fall. Zahlreiche Messungen von Tropfenspektren hat®er ergeben, dal3 die Verteilung meist
die Form einer Exponentialfunktion hat: n(D) 3¢ (z.B. Marshall und Palmer, 1948).
Formuliert man die Tropfenfallgeschwindigkeit inrdEorm v(D) = \-(D/Dy)", so folgt fur
Reflektivitat und Niederschlagsintensitat

Z = 6!NoA 7, (3.7a)
R = gI;OPNOF(4+P) NP, (3.7b)
0

wobeil” die Gammafunktion ist.
Marshall und Palmer (1948) fanden

A = 4,1 mm" (R/mm-hY)°%

1 Um anzudeuten, daR mit ‘Reflektivitat’ das logarithmisd¥ial gemeint ist, wird bei der dimensionslosen
Grol3e DBZ gelegentlich die ,Einheit" dBangegeben.
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3 Niederschlagsmessung mit einem C-Band Dopplarrad

sowie N = 8000 mmm?,
womit aus Gl. (3.7a)

Z = 296 mmMm>(R/mm-h)** (3.8)
folgt.
Dieses eingesetzt in Gl. (3.7b) ergibt fur das gedichwindigkeitsgesetz einen Exponenten von
P =0,76 und y= 3,34 m/s fur @ =1 mm. Man erhalt damit ein Fallgeschwindigke#ésgtz,
das nahezu identisch mit demjenigen von Liu undi@r¢1969) ist; sie fanden P = 0,8 und
Vo = 3,35 m/s fur @ =1 mm. Bei sehr gro3en Regentropfen mit Durchreassb etwa 4 mm
fuhren diese Beziehungen zu Uberhdhten Fallgeschgkriten. Dann liefert die Beziehung
von Atlas et al. (1973) bessere Werte. Sie erntégtekin Fallgeschwindigkeitsgesetz der Form
V(D) = Vo — v-€ @8 P mijt vy = 9,65 m/s und v= 10,3 m/s. Diese Beziehung gilt aber nicht
fur kleine Tropfen.

In der Radarmeteorologie ist es Ublich gewordeneeiZusammenhang zwischen der Reflekti-
vitdt Z und der Niederschlagsrate R mit einer Z-Bzi2hungen der Form Z = & Ruszu-
driicken (vgl. Gl. (3.8)), wobei die Reflektivitat it mn’m und die Niederschlagsrate R in
mm H* angegeben werden. Bei Battan (1973) findet marr tthendert verschiedene Z-R-
Beziehungen. Bei der Anwendung solcher Beziehungestets zu bertcksichtigen, dal3 die
Wahl einer bestimmten Z-R-Beziehung implizit die Wahme eines bestimmten Tropfen-
spektrums und eines bestimmten Fallgeschwindigesistzes voraussetzt. Durch Abweichen
der tatsachlichen Situation von diesen Annahmemkdarbetrachtliche Fehler bei der Bestim-
mung der Niederschlagsintensitat entstehen.

Ein anderer Weg, Z-R-Beziehungen zu berechnendiestgleichzeitige Bestimmung der Re-
flektivitdt Z und der Niederschlagsrate R mit Meggen, die Informationen tber die Tropfen-
groRRenverteilung liefern (z.B. Disdrometer). Ausesi statistischen Analyse der gewonnenen
MeRwerte lassen sich dann empirische Z-R-Beziehuadpeiten.

Die Bestimmung der Reflektivitat mit Hilfe eines @tlerschlagsradars und die nachfolgende
Ableitung der Niederschlagsintensitat liefert emielzahl von Daten, die den Zustand der At-
mosphare beschreiben. Neben der Reflektivitat kirdwpplerfahige Radargerate aus der Pha-
senverschiebung der elektromagnetischen Wellenireufderfolgender Pulse die radiale Be-
wegungskomponente der Streuteilchen erfassen. ietaes Streuteilchen zwischen zwei Pul-
sen mit dem zeitlichen Abstamd um den Betragir vom Radar weiter entferhtso betragt die
Phasenverschiebumg = 2-2tAr/A. Die radiale Geschwindigkeitskomponente des Teihshy
(auch Dopplergeschwindigkeit genannt) laRt siclo asis der Phasenverschiebung zwischen
zwei Pulsen bestimmen:

Ar N Ag A

= = = 2 pof,, 3.9
At 41 At 4n(pp (3.9)

wobei = at™" die Pulswiederholrate ist. Da die PhasenversciighhetragsmaRig nicht gro-
Rer alstt werden darf, um die Geschwindigkeit eindeutig zmigteln, werden Geschwindig-
keiten, die betragsmalf3ig groRer als die sogenddytigistgeschwindigkeity, = A /4 sind, in
das Intervall [-wy,+W\,] gefaltet (sog. ‘aliasing’ oder ‘folding’). Diesdsitervall eindeutig be-
stimmbarer Dopplergeschwindigkeit l&a3t sich vergnif3 wenn eine wechselnde Pulswieder-
holrate verwendet wird. Bezlglich der Einzelheitdieses Verfahrens sei auf die genannten
Lehrblcher verwiesen.

Vr =

2 Fiir den Fall, daR sich ein Streuteilchen auf das Radaewmed, gilt eine analoge Beziehung, wobei dawn
negativ ist.
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3. 1 Grundlagen der Radarmeteorologie
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Abb. 3.1: Orographie in der Umgebung des Radarstandorts (der gekennzeichnet ist). Eingezeichnet sind
auch mehrere groRRere Stadte und die Namen einiger Gelgrger fder Kreis um das Radar mit 120 km
Radius. Die meisten Auswertungen der Radardaten erfolgeruligeser Entfernung.

Das Institut fiir Meteorologie und KlimaforschungMK) betreibt seit 1993 ein C-Band
Dopplerradar auf dem Dach des InstitutsgebdudeSdnschungszentrum Karlsruhe. Abb. 3.1
zeigt einen 300 x 300 km? grofRen Ausschnitt der gdaphie um den Radarstandort. Die
wichtigsten technischen Daten des IMK-Radars smd@lab. 3.1 zusammengestellt. Mit diesem
Radar werden standig Reflektivitats- und Doppleohp@sndigkeitsdaten aufgenommen und
archiviert. In zehnminatigem Rhythmus werden folgeraten aufgenommen:

Volumen-Scan: Reflektivitdt und Dopplergeschwindighkmit einer radialen Aufldsung von
500 m bis in eine Entfernung von 120 km in 14 vérisdenen Elevationen (H6henwinkeln)
zwischen 0,4 und 30,0 Grad;

Ubersichts-Scan: Reflektivitat mit einer radialenflsung von 1 km bis in eine Entfernung
von 360 km bei einer Elevation von 1,0 Grad;

% Von C-Band spricht man bei einer Wellenléange von efxam; S-Band bei ca. 10 cm, X-Band bei ca. 3 cm
und K-Band bei ca. 1 cm Wellenlange.
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3 Niederschlagsmessung mit einem C-Band Dopplarrad

» Niederschlags-Scan: Reflektivitat mit einer radmkuflosung von 500 m bis in eine Ent-
fernung von 120 km in 4 verschiedenen Elevationersehen 0,4 und 3,0 Grad.

Tab. 3.1: Wichtige technische Daten des IMK-Dopgaeiars

Typ : C-Band Doppler Radar METEOR 360 AG
Hersteller : Gematronik GmbH, Neuss
Frequenz : 5,62 GHz
Pulsleistung : 255 kw
Pulsdauer : 0,8 bzw. 2,0 us
Pulswiederholrate : 200 — 1200 Hz
MeRbereich : max. 400 km (Entfernung)
—31,5 bis +95 dB (Reflektivitat)
—48 bis +48 m/s (radiale Geschwindigkeit
Auflésung : 1° (azimutal) ; 125 m bzw. 300 m (rallia

Der Volumen-Scan liefert je etwa 1Werte der Reflektivitat und der Dopplergeschwiridid,

der Ubersichts-Scan etwa ’1Beflektivitatsdaten und der Niederschlags-Scaraedii0 Re-
flektivitatsdaten. Mit Hilfe der Daten des Volumé&ean kann die dreidimensionale dynamische
Struktur von Niederschlagssystemen untersucht wer8le3erdem werden Vertikalprofile des
Horizontalwindes nach der VVP-Methodeofume velocity processing, Waldteufel und Cor-
bin, 1979) berechnet. Aus den Reflektivitatsdaterdvierner mit Hilfe von Z-R-Beziehungen
die Niederschlagsintensitat auf einer gelandefadgenFlache in 1,5 km Hohe Gber Grund be-
rechnet. Diese H6he wurde gewéhlt, um die Beeittigang der Daten durch Bodenechos so
gering wie méglich zu erhalten und einen moéglichsbl3en MelRbereich bertcksichtigen zu
konnen, bei dem die HOhe der tiefsten Elevationmaiht aufgrund der Erdkrimmung die
Hohe der gelandefolgenden Flache Ubersteigt. Weit@etails dazu findet man bei Gysi
(1995). Auf die Frage der Variabilitat von Reflekitéit und Niederschlagsintensitat in den un-
tersten 1,5 km tber Grund wird im 4. Kapitel nalemgegangen. Aus den Daten des Nieder-
schlags-Scan, welcher jeweils ca. 5 Minuten naai 8®lumen-Scan beginnt, wird gleichfalls
die Niederschlagsintensitat abgeleitet. Der UbétsiScan dient hauptsachlich zur Information
Uber die synoptische Situation (z.B. frihzeitig&k&rnung von heranziehenden Gewittern).

3. 2 Fehler bei der Niederschlagsmessung mit Radamd deren Korrektur

Bei der Ableitung von Niederschlagsintensitaten euiseinem Radar gemessenen Reflektivi-

tatsdaten konnen drei prinzipielle Fehlerquellefiraten, wobei ein korrekt kalibriertes Radar

vorausgesetzt wird:

1. Radarechos werden falschlicherweise als Nieti&aganterpretiert, obwohl sie von anderen
Streukdrpern verursacht sind.

2. Die registrierten Daten stammen zwar von Niedelegysteilchen, sind aber aus unter-
schiedlichen Gruinden (viel) zu klein.

3. Die verwendete Z-R-Beziehung (vgl. Abschn. 3stungeeignet.

Zu der ersten Fehlerquelle gehtren z.B. Bodenedoglisch ‘ground clutter’), die haufig die
groRten Reflektivitdtswerte Uberhaupt liefern komn8ie entstehen, wenn Teile der ausgesen-
deten Radarstrahlung den Boden bzw. dessen Bewtedffen und von diesem reflektiert wer-
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3. 2 Fehler bei der Niederschlagsmessung mit Raddrderen Korrektur

den. Sie sind dann besonders grof3, wenn bei klelBlewationswinkeln der Antenne die
Hauptkeulé der Strahlung den Boden trifft, kdnnen aber auehgvéReren Elevationen durch
Reflexionen der Nebenkeulen an Bodenhindernissefelzierhaft berechneten Niederschlags-
intensitaten fuhren. Die Verminderung von Bodenexligi ein aktuelles Forschungsgebiet.
Beim IMK-Radar wird ein sogenannter Dopplerfilteanabler Starke verwendet, der einen
grofl3en Teil der Radarechos unterdrickt, die eimkatea Geschwindigkeit sehr nahe bei Null
aufweisen. Da sich zwar der Erdboden selbst niahwedgt, aber dessen Bewuchs meist in
leichter Bewegung ist, wirkt solch ein Dopplerfitten der Regel nur unvolistandig. Das Filter-
band muf3 sehr schmal gewahlit werden, da sich Neetdagsteilchen auch senkrecht zum Ra-
darstrahl bewegen kénnen, also eine Dopplergescligkirit von Null aufweisen. In diesem
Fall wird durch einen Dopplerfilter ein Teil des @étlerschlagsechos eliminiert — zumeist aber
nur ein geringer Teil, da das Geschwindigkeitsspektvon Niederschlagsechos aufgrund der
atmospharischen Turbulenz oder unterschiedlichbgéschwindigkeiten viel breiter ist als das
verwendete Filterband.

Bodenechos kdonnen auch mit Hilfe einer sogenanntleter map’ herausgefiltert werden:
Anhand der Analyse von Reflektivitdtsdaten, die tveckener Witterung aufgenommen wur-
den, kdnnen die Regionen erfal3t werden, die ma&stBodenechos betroffen sind. Bei weite-
ren Messungen werden dann alle Daten dieser Regielmainiert. Dieses Verfahren birgt aber
die Gefahr, dal3 ein unndtig gro3er Teil der Mel3weagnoriert wird. Aul3erdem kdnnen im
Falle anomaler Strahlausbreitung, beispielsweigetduerstarkte Brechung an einer bodenna-
hen Inversion, noch orographische Hindernisse Bedeos verursachen, die im Normalfall
wegen der Erdkrimmung nicht direkt vom Radar erfa@tden konnen. Diese als Anaprop-
Echos (von anomal propagation’) bezeichneten Reflexionen kdnnen nur sclietemit Hilfe
einer ‘clutter map’, wohl aber mit einem Doppletdit unterdriickt werden.

Neben Bodenechos treten — beim C-Band Radar des hilkptsachlich in den Sommermona-
ten — Echos von Insekten, Vogeln, Staub oder tehign Fluktuationen des atmospharischen
Brechungsindex auf. Diese Echos sind in der Reghivéicher als Niederschlagsechos. Sie
erreichen beim IMK-Radar selten Reflektivitaten tih® dB,, was nach Gl. (3.8) einer Nieder-
schlagsintensitat von 0,1 mm/h entsprache. Dahané&i sie bei der Bestimmung von Nieder-
schlagsmengen meist vernachlassigt werden. Hirlisicider turbulenten Fluktuationen bietet
sich aber die Moglichkeit, die dynamische Strukdar atmospharischen Grenzschicht zu un-
tersuchen.

Zur zweiten Fehlerquelle bei der Ableitung von Neeschlagsdaten aus Messungen der Re-
flektivitat zahlen zum einen Verluste durch Dampgiuzum anderen solche durch von orogra-
phischen Hindernissen vollstandig oder teilweisgemthattete Radarstrahlung. Die Dampfung
kann bei Kenntnis der Tropfen- oder Eisteilchen-Gedverteilung prinzipiell berechnet wer-
den. Unter der Annahme, dal} die Grol3enverteilungNlederschlagsteilchen durch die in
Abschnitt 3.1 erwdhnte Exponentialfunktion besdbeie werden kann, erhalt man Korrektur-
formeln, die die Dampfung als Funktion der Nieddiagsintensitat ausdricken (z.B. Battan,
1973; Doviak und Zrnic, 1984). Bei einem C-Band Radtiefern diese Formeln fiir Regenraten
unter 10 mm/h, entsprechend Reflektivitaten unt@id®;, Dampfungskoeffizienten von deut-
lich unter 0,1 dB/km. In diesem Falle kann einergigante Dampfung ausgeschlossen werden.
Starke Dampfung tritt meist bei Niederschlagen alig, hinter starken konvektiven Zellen lie-
gen. In diesen Fallen fuhren aber die oben erwahisterrekturformeln selten zum Erfolg, da

* Die Intensitatsverteilung der Radarstrahlung zeigt netem Hauptmaximum, das auch Hauptkeule genannt
wird, mit zunehmendem Abstand von der Strahlmitte zatitee viel schwachere Nebenmaxima. Diese nennt
man Nebenkeulen. Der Begriff Keule wird verwendet, da dtensitatsverteilung in einem Polardiagramm die
Form von Keulen hat (vgl. Sauvageot, 1992).
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3 Niederschlagsmessung mit einem C-Band Dopplarrad

die Annahmen, unter denen sie abgeleitet wurdechtninehr erfiillt sind. Die gemessenen
Werte werden daher kaum entscheidend verbessarhuBevenigen dieser starken Zellen bie-
tet sich eine andere Mdglichkeit der Korrektur &ie von Streuteilchen hinter der Zelle ge-
messenen Werte sind alle um etwa denselben Fakt&lem. Dieser Faktor kann durch Analy-
se von Reflektivitatswerten, die in gleicher Entfeng vom Radar bei benachbarten Azimu-
trichtungen (wobei bei der einen Dampfung auftridéi der anderen nicht) ermittelt und zur
Korrektur herangezogen werden (Fernandez-Durardptdn, 1998).

An orographischen Hindernissen wird der Radarsthahifig teilweise oder vollstéandig abge-
schattet. Dann sind die Messungen aus Strahlvolindie hinter solch einem orographischen
Hindernis liegen, meist viel zu klein. Ist der alsghattete Teil des Strahls zu grof3, so missen
diese MelRwerte durch Messungen aus hoheren, riigfegsahatteten Elevationen ersetzt wer-
den, wobei die Korrektur anhand eines ausgewahftenikalprofils der Reflektivitat erfolgen
kann. Grol3e Probleme bereitet dabei die Wahl eyessgneten Profils.

Aber auch teilweise abgeschattete Strahlen fuhtemezringerten Reflektivitatsdaten. Ist das
Streuvolumen z.B. hinter einem Berg nur halb sofgwae theoretisch moglich, da die untere
Halfte von diesem Berg abgeschattet wurde, soastid diesem Streuvolumen gemessene Re-
flektivitatswert um etwa 3 dB zu klein. Mit der Mdighkeit, diese Fehler zu korrigieren, befal3t
sich der Abschnitt 3.2.2. Es sei erwéhnt, dal3 anlche Abschattung ein nicht homogen ge-
fulltes Streuvolumen zu falschen Mel3werten fuhranrk(z.B. Doviak und Zrnic, 1984). Hier-
auf wird im folgenden nicht ndher eingegangen.

Auch wenn bei der Messung der Reflektivitat keirex isher erlauterten Fehler vorliegen, so
kann dennoch die daraus abgeleitete Niederschizgsibit falsch sein, wenn eine ungeeignete
Z-R-Beziehung gewahlt wurde (vgl. Gl. (3.8)). Z-ReBehungen fur Schnee haben wesentlich
andere Parameterwerte als solche fir Regen, d&di@enverteilungen und Fallgeschwindig-
keitsgesetze ebenso wie der Dielektrizitatsfaki@l. (3.2)) sehr verschieden von denen des
Regens sind (vgl. Gunn und East, 1954; Gunn undskiat, 1958). Am IMK werden folgende
Z-R-Beziehungen verwendet (wobei R in mm4ingesetzt wird und Z in mPmi resultiert):

Z = 300R"° furRegen  sowie

Z = 1800 R? fiir Schnee.
Die erste Formel orientiert sich an der in Gl. (B&nhgegebenen, von Marshall und Palmer
(1948) gefundenen Beziehung. Sie ist durch mehgahvessungen mit einem Disdrometer im
Forschungszentrum Karlsruhe als sehr geeignet tiggstéorden (Loffler-Mang, pers. Mittl.).
Die Formel fir Schnee stammt von Gunn und East 4)95
In den Wintermonaten liegt im Oberrheingraben deng, in der Schneeflocken zu Regen-
tropfen schmelzen — die Schmelzschicht —, meistselaen etwa einem und zwei Kilometern
Hohe. In dieser Schmelzschicht treten mikrophysskhle Prozesse auf, die zu einer um etwa 5
bis 10 dB erhohten Reflektivitat fuhren: Eiskris¢alnd Schneeflocken werden beim Schmel-
zen zunachst von einem diinnen Wasserfilm Giberzdgarder Dielektrizitatsfaktor von Was-
ser wesentlich groRer als der von Eis ist, steigtRleflektivitat deutlich an. Wenn die Schnee-
flocken dann zu Regentropfen geschmolzen sindsiedt inr Durchmesser verringert und ihre
Fallgeschwindigkeit erhoht, was zu einer ebensctldten Abnahme der Reflektivitat fihrt.
Somit ist die Schmelzschicht als Zone erhdhter &eilitat erkennbar, was als ‘Helles Band’
(englisch: ‘bright band’) bezeichnet witdBei stratiformen Niederschldgen wachsen in den
dariiber liegenden Schichten die Eiskristalle imdraturch Deposition von Wasserdampf und
von unterkihlten Wassertropfchen rasch an und hilderch Agglomeration Schneeflocken

® Diese Bezeichnung stammt noch aus der Frithzeit der Radeonologie, als bei einem Vertikalschnitt sich
eine Zone erhohter Reflektivitat auf den damaligen Aghilischirmen tatsachlich als helles Band abzeichne-
te.
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3. 2 Fehler bei der Niederschlagsmessung mit Raddrderen Korrektur

aus. Deshalb nimmt in dieser Schicht die Reflekdivimeist rasch mit zunehmender Hohe ab.
Bei konvektiven Niederschlagen hingegen sind detdiichen (Graupel oder Hagel) meist viel
kompakter als Schneeflocken. Dadurch andert siagm &&chmelzvorgang ihr Volumen und
ihre Fallgeschwindigkeit nur wenig. Bei konvektivétiederschlagen ist somit nur selten ein
signifikantes Helles Band zu beobachten.

Da die Niederschlagsrate fir eine gelandefolgendeicgt in 1,5 km Hohe berechnet wird,
werden diese Daten in den Wintermonaten mit zunstisitiformen Niederschlagen durch das
Helle Band zuweilen erheblich beeinflul3t (vgl. Gys995). In diesem Fall ist es sinnvoll, die
Uberhthten Werte des Hellen Bandes zu korrigiered die Reflektivitdtswerte durch eine
Vertikalprofil-Korrektur an die entsprechenden Wertinterhalb des Hellen Bandes anzupas-
sen, um in der ganzen Flache einheitlich mit deRBeziehung fir Regen die Niederschlags-
rate ableiten zu kbénnen. Dieses Verfahren wirdatgénden Abschnitt 3.2.1 erlautert.

3. 2.1 Das Helle Band

Abb. 3.2 zeigt einen typischen Vertikalschnitt dardie Schmelzschicht eines stratiformen
Niederschlages. Das Helle Band ist hier als horiabangeordnete dunkle Zone erhéhter Re-
flektivitdt (DBZ > 44) erkennbar. Man sieht auR3entdedal die Reflektivitat unterhalb des
Hellen Bandes, also im Regen, nahezu konstanbstrhalb dagegen (im Schnee) mit der HO-
he rasch abnimmt. Um bei einer solchen Situatie Miederschlagsrate auf einer gelandefol-
genden Flache, die sich wegen der unterschiedlichelindehthe abwechselnd oberhalb, in

POF-Type: WCUT (23 Date: 10,09,1993
Range: 27,5 km Time; 15:;30:19
Hihe (ki)
P B e e e I et @ e m e

DBz

o, T T T T
0,0 1.8 27.5

Abb. 3.2: Vertikalschnitt der Reflektivitat (in dgiBdurch ein stratiformes Niederschlags-
gebiet. In etwa 3 km Hohe ist die Schmelzschicht alszumtal orientierte Zone erhohter
Reflektivitat zu erkennen.
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3 Niederschlagsmessung mit einem C-Band Dopplerrad

oder unterhalb der Schmelzschicht befinden Ramit einer einheitlichen Z-R-Beziehung fiir
Regen berechnen zu kénnen, missen die Gberh6htete \d&r Schmelzschicht vermindert und
diejenigen der dariiberliegenden Schneeschicht agehwerden. Ein entsprechender Algo-
rithmus wurde im Rahmen dieser Arbeit entwickeltdubereits veroéffentlicht (Gysi et al.,
1997). Seine Funktionsweise und Resultate werddolgenden erlautert.

Ziel des Algorithmus ist es, in den gemessenendRéflitatsdaten ‘Helles Band’-Signaturen zu
finden und die gemessenen Reflektivitdtsdaten eatsend zu korrigieren. Zur Untersuchung
der Reflektivitatsdaten auf das Vorhandensein elvelen Bandes hin werden die langs eines
Radarstrahls gemessenen Reflektivitatsdaten zurensehreren Schritten analysiert (vgl. auch
Abbn. 3.3 und 3.4):

1) Wenn in dem betrachteten Radarstrahl ein Héllasd vorliegt, sollte das Reflektivitatsma-
ximum innerhalb der Schmelzschicht liegen. Daherdvwaunachst langs eines Radarstrahls
das Reflektivitatsmaximum DBZ gesucht (beiM in Abb. 3.3). Es mul3 einen unteren
Grenzwert von 15 dBuberschreiten, da die Echos andernfalls nicht Miederschlag, son-
dern z.B. von Klarluftechos stammen kdnnen. Einggabe der Hohe der Schmelzschicht
beispielsweise anhand einer unabhangigen Messungddiee der Nullgradgrenze ist bei
diesem Algorithmus nicht notig, allerdings solltasdReflektivititsmaximum innerhalb eines
bestimmten Hohenbereichs liegen (z.B. im Frihjakisgzhen 0,5 und 3,0 km tber NN). Bei
Nichterreichen dieser Kriterien wird gefolgert, daf3den Reflektivitdtsdaten des betrach-
teten Radarstrahls kein Helles Band vorliegt.

4000 — —B— Originalwerte
—@— Korrigierte Werte

3500 +
P

2500 -

Abb. 3.3: Schematische Darstellung der
Funktionsweise des Algorithmus zur Erken-
nung von ‘Helles Band’-Signaturen sowie der
anschlieBenden Datenkorrektur anhand eines
typischen Vertikalprofils der Reflektivitat.

Die Hohe der gefundenen Signatur ist durch
das ReflektivitatsmaximuniM) gegeben, die
Untergrenze liegt bek (in Hohe der unteren
gestrichelten Linie). Die Amplitude der ge-
fundenen Signatur ist DBZDBZ, die Dicke
ist durch die Hohendifferenzgrhk zwischen
Oberrand und Untergrenze (jeweils durch
gestrichelte Linien angedeutet) gegeben.

Die korrigierten Daten werden durch Redukti-
on der Werte innerhalb und Erhéhung der
Werte oberhalb der Signatur errechnet
Reflektivitat DBZ (Einzelheiten im Text).

2000 -
ho -
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500 +

D
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® Bei der Umrechnung der in einem Polarkoordinatensysteigemommenen Reflektivitdtsdaten auf ein karte-

sisches Gitter wird der Wert eines Gitterpunkts durch rimitation der Werte aus den beiden benachbarten
Elevationen errechnet. Von diesen Elevationen korlvetde, nur eine oder gar keine vom Hellen Band beein-
fluRt sein. Dies fuhrt in einer horizontalen Flache kanzentrischen Kreisen abwechselnd erhéhter und ver-
minderter Reflektivitéat. Details zu diesem Problem finoh&n bei Gysi (1995).
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2) Im nachsten Schritt wird die Untergrenze der i8elzschicht gesucht. Dazu wird unterhalb
der H6he des Maximums die Hohe {des Punkte& in Abb. 3.3) gesucht, unterhalb der
das Reflektivitatsprofil nahezu konstant sein md(}y. die Variation einen Grenzwert von
3 dB nicht Uberschreiten darf.

DBZz,, = 15
UND
0,5knm<hy <3 km

suche k < hy
mit minimalem |h—hy|
UND |DBZ(h)-DBZ(t)| < 3 fur alle h < I

hy—hk £ 700
UND
DBZ,—DBZ« =3

ex. ko mi
DBZ(ho) = DBZk

UND hg—kx < 700
UND DBZ(h) < DBZ(hp)
fur alle F = hg

Helles Band liegt nicht vc Helles Band liegt vc

Abb. 3.4: FluRdiagramm des Algorithmus zur Analyse, ob eifigddBand vorliegt. Die einzelnen GréR3en
werden im Text erlautert.
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3) Durch den PunkK mit der Hohe k und der Reflektivitat DMZ = DBZ(h«) werden die
Amplitude und eine untere Grenze fur die Dicke,.diértikale Machtigkeit des Hellen Ban-
des, in diesem Strahl definiert. Wahrend die Amjul# einen gewissen Mindestwert errei-
chen muf3, d.h. DB4&DBZ« = 3 dB, darf die Dicke des Hellen Bandes einen Wesh
700 m nicht Gberschreiten, da die Schmelzschichtligrweise sehr flach ist.

4) Sind alle bisher genannten Kriterien erfillt, smf3 in einem vierten Schritt die Obergrenze
des Hellen Bandes gefunden werden. Sie wird dogeanmmen, wo die Reflektivitat ober-
halb des Maximums auf den Wert DB4les PunkteX erreicht und diesen Wert auch in
noch grolReren Hohen nicht mehr Ubersteigt. Dies@eHist durch den PunkD und die
obere gestrichelte Linie in Abb. 3.3 angedeutete Bibhendifferenz &-h¢ entspricht der
Dicke des Hellen Bandes; sie darf einen Wert vo @#dnicht tberschreiten.

Wenn diese Kriterien alle erflllt werden, so liedjeé Signatur eines Hellen Bandes mit der Ho-
he hy, der Dicke l—h und der Amplitude DB4—DBZ vor.

Die angegebenen Grenzwerte, die bei der ErlautedergvVorgehensweise genannt wurden,
entsprechen den ublichen charakteristischen Eidgparfign eines Hellen Bandes. Es kann aber
notig werden, sie einer besonderen meteorologisc@ieimation anzupassen. Beispielsweise
solite fur die Hohe des Hellen Bandes (also deskikzsM) im Winter ein anderes Intervall
vorgegeben werden als im Sommer, da im Winter weden niedrigeren Temperaturen die
Schmelzschicht niedriger liegt als im Sommer. De&xwendeten Kriterien sind insgesamt sehr
restriktiv gehalten. Somit werden zwar moglicherseeeinige Signaturen verworfen, anderer-
seits ist dadurch aber fast sichergestellt, daghadlefundenen Signaturen auch tatséachlich ein
Helles Band zugrunde liegt.

Diese Analysen werden jewelils langs eines Radduistrdurchgefuhrt, d.h. die Reflektivitats-
werte aller in einem Strahl liegenden Distanzzellegrden untersucht. Bei einem Elevations-
winkel € der Antenne und einer L&nge der Distanzzellen erhalt man fur die Hohenkooadin

h aquidistante Schritte mith =Ar-sin€). Aufgrund dieser aquidistanten Hohenschritte wird
die Struktur des Algorithmus relativ einfach une dechenzeit sehr kurz. Allerdings bedeutet
die Analyse anhand der Werte eines Radarstrahlzuniehmender Hohe auch eine Zunahme
der Entfernung vom Radar, d.h. keine Analyse eMedikalprofils an einer festen horizontalen
Koordinate.

Wirde man die Analysen anhand der Reflektivitatsdatornehmen, die an einer festen Hori-
zontalkoordinate (d.h. Radialdistanz vom Radar dadnutwinkel) jeweils in allen verfugba-
ren Elevationen gemessen wurden, so waren die Haheitte nicht mehr aquidistant. Dies
wurde die Rechenzeit erheblich verlangern. Manenddnn zwar den Vorteil, dal3 mit Zunah-
me der Hohe sich die Horizontalkoordinaten nichthméndern, allerdings vergeht zwischen
der Aufnahme der Daten in der ersten und in dettést Elevation eine Zeit von etwa 4 Minu-
ten. Bei den Ublicherweise hohen Windgeschwindigeiwinterlicher stratiformer Nieder-
schlage bedeutet dies eine horizontale Verlagerdeg Niederschlagsgebiete von mehreren
Kilometern innerhalb der genannten Zeit.

Die beschriebenen Analysen werden fur alle 360 Aginmhtungen jener sieben Elevationen
des Volumen-Scan durchgefihrt, die zwischen 6,03 80,0° liegen. Bei grol3eren Elevati-
onswinkeln als 20° wirden die aquidistanten Hohbange zu grol3, und bei kleineren Winkeln
als 6° sich die mit der Zunahme der Hohe einhergdbeZunahme der Entfernung vom Radar
zu Uber einen zu grof3en Bereich erstrecken. Soamnkn in den Daten eines Volumen-Scans
maximal 7-360 = 2520 Signaturen des Hellen Bandw$iegen, d.h. man erhélt bis zu 2520
verschiede Werte fur maximale Reflektivitat, Amptle, Hohe und Dicke eines Hellen Bandes.
Aus diesen Werten werden jeweils Mittelwert undesiung errechnet, so dal3 man die endgul-
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3. 2 Fehler bei der Niederschlagsmessung mit Raddrderen Korrektur

tigen charakteristischen Daten des Hellen BandésdlierAuch diese Werte missen mit der
mikrophysikalischen Struktur der SchmelzschichEinklang stehen.

In einem zweiten Teil des Algorithmus wird nun zZKiorrektur der Reflektivitatsdaten folgen-

dermal3en verfahren:

» Zunéachst werden in jedem einzelnen Strahl, in dema &ignatur des Hellen Bandes gefun-
den wurde, die Uberhohten Reflektivitatsdaten ihaér der Schmelzschicht korrigiert, in-
dem fir das ganze Hoéhenintervall der jeweiligenn@igir des Hellen Bandes der an der
Untergrenze gefundene Reflektivitdtswert DBgesetzt wird. Anschlieend werden die
Werte oberhalb des Hellen Bandes erhéht, und zwaeinen linear mit der H6he oberhalb
des Hellen Bandes zunehmenden Betrag mit einer Amdgvon +6 dB/km. Dieser Wert
entspricht dem Betrag, mit dem die Reflektivitaticirerweise dberhalb des Hellen Bandes
mit zunehmender Hohe abnimmt. Die Reflektivitatsieesius Schichten unterhalb des Hel-
len Bandes, wo der Niederschlag in flissiger Fodtt,fwerden nicht verdndert. Die Be-
rechnung der korrigierten Reflektivitatswerte DB&Zh), die in Abb. 3.3 ebenfalls schema-
tisch angedeutet sind, aus den unkorrigierten WeiBZ(h) lal3t sich folgendermal3en zu-
sammenfassen:

DBZ(h) fiir h< hy
DBZ(h) = DBZ(h) firr hy <hs hg
FbBZ(h) + 6 dB/kmO(h -k ) fur h>hg

Bei den Reflektivitatsdaten aus den Elevationelinkieals 6° bzw. grofRer als 20° kénnen,
wie zuvor bereits erlautert, keine Analysen aufriaigiren eines Hellen Bandes vorgenom-
men werden. Dennoch kdnnen diese Daten durch ellesiBand beeinflul3t sein und wer-
den daher auch korrigiert. Als Basis der Korrektimstte, die nachfolgend erlautert wer-
den, dienen die zuvor errechneten Mittelwertg ihd Hc von Ober- und Untergrenze des
Hellen Bandes sowie dessen mittlere Reflektivitatskitude:
i) Die Reflektivitatsdaten aus Hohen unterhalb dedléh Bandes, also mit h <kibleiben
unverandert .
ii) Die Reflektivitatsdaten aus Hohen oberhalb dedléh Bandes, also mit h >d;1werden
um einen linear mit der Hobhe zunehmenden Betragigiert, d.h.

DBZ«(h) = DBZ(h) + 6 dB/km - (h-H) .
iii) Die Reflektivitatsdaten, welche aus der HOhe &hmelzschicht stammen (d.hc Eh <
Ho), werden um den Betrag einer Dreiecksfunktigy(ify verringert:

DBZk(h) = DBZ(h) — Fy(h) mit Fp(h) = DBZ - f(h) .
Die normierte Funktion f(h) hat Nullstellen an Ogeenze und Untergrenze des Hellen
Bandes, d.h. f(k) = f(Ho) = O; ihr Maximum erreicht sie in der Mitte der Bmelzschicht,
d.h. f(*/2(Hk+Ho)) = 1.
Die Amplitude DB%, der Dreiecksfunktion fist die mittleren Amplitude des Hellen Ban-
des, multipliziert mit dem Quotienten aus der Anzaler gefundenen ‘Helles Band'’-
Signaturen und den insgesamt moglichen. Dieset #agschen Null und Eins und bewirkt,
dal3 im Falle eines nur lickenhaft ausgepragteneHdllandes die gemessenen Werte nicht
zu stark reduziert werden.

Die Wirkung dieses Korrekturalgorithmus zeigen Aigbildungen 3.5 und 3.6. Dort sind Nie-
derschlagssummen aus dem Zeitraum vom 25. 2. ¥Q @hr, bis zum 26. 2. 97, 7:00 Uhr
MEZ, dargestellt. Im Beobachtungsgebiet des Ra#tams es zu dieser Zeit bei starker siud-
westlicher bis westlicher Anstrémung zu lang argadten intensiven Niederschlagen, die meist
einen stratiformen Charakter aufwiesen. Innerhah wur 24 Stunden fielen verbreitet Uber
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3 Niederschlagsmessung mit einem C-Band Dopplerrad

50 mm Niederschlag; an einigen Bodenstationen ilmadezwald wurden sogar bis zu 130 mm
registriert. Die aus den Reflektivitdtsdaten abgelen Niederschlagsintensitaten wurden zeit-
lich integriert, und zwar zum einen unter Verwenduwter unkorrigierten Daten und zum ande-
ren unter Verwendung der mit dem beschriebenen wtlgmus korrigierten Daten. Die erhal-
tenen Niederschlagssummen wurden mit den entspneeneBodenwerten verglichen.

Abb. 3.5 a) zeigt die aus den unkorrigierten Radéed ermittelten Niederschlagssummen,
Abb. 3.5 b) die aus den korrigierten Daten ermigel Die zum Vergleich gezeigte Nieder-
schlagssummenverteilung der Abb. 3.5 c) wurde arsah den eingezeichneten Bodenstatio-
nen gemessenen Niederschlagsmengen berethnet.

Bei der aus den unkorrigierten Radardaten ermitefummenverteilung erkennt man die fur
das Auftreten eines Hellen Bandes typischen komahien Ringe abwechselnd héherer und
geringerer Niederschlagssummen. Sie entstehen dliecbmrechnung der polaren Reflekti-
vitatsdaten auf ein kartesisches Gitter und sindjevedes Uber lange Zeit in etwa 1500 bis
2000 m Hohe liegenden Hellen Bandes besonders puége Bei einem Vergleich dieser
Summenverteilung mit den am Boden gemessenen Surai@enman, dal’ die Radardaten in
der Nahe des Radarstandorts wesentlich gro3ereeMiedlagssummen ergeben. In grol3er
Entfernung liefern die Radardaten teilweise erloflatiu kleine Niederschlagssummen, wie man
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Abb. 3.5: Niederschlagssummen fur den Zeit-
raum 25. 2. 1997, 7:00 Uhr MEZ bis 26. 2.

1997, 7:00 Uhr MEZ.

a) abgeleitet aus unkorrigierten Radardaten,

b) abgeleitet aus Radardaten, die mit dem be-
schriebene Algorithmus korrigiert wurden,

¢) interpoliert anhand von den an den einge-
zeichneten Bodenstationen gemessenen Werten.

" Aus Frankreich liegen keine Niederschlagsdaten vor, weslieser Ausschnitt ausgespart bleibt.
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insbesondere im linken oberen und im rechten untdwl der Abb. 3.5a erkennt. Vorwiegend
in diesen Regionen fuhrt die Abschattung des Rddans an orographischen Hindernissen wie
Pfalzerwald und Schwarzwald zu erheblichen Verladiei der Messung der Radarreflektivitat
und damit zu Unterschatzungen der Niederschlagserengin Algorithmus zur Korrektur
dieses Effekts wird im folgenden Abschnitt 3.2.2gestellt.

Die Verteilung der aus den korrigierten Radardamgewonnenen Niederschlagssummen
(Abb. 3.5b) zeigt eine wesentlich bessere Ubergmating mit den Bodendaten. Die an den
Bodenstationen gemessenen hohen Niederschlagssummemittelbarer Nahe des Radars
sowie im Pfalzer Wald sudlich von Kaiserslauternrden von den Radardaten ebenso gut wie-
dergegeben wie die verminderten Summen im Lee digzd? Waldes studwestlich von Mann-
heim, im nordlichen Oberrheingraben zwischen Mammhend Frankfurt sowie im Oberrhein-
graben sudlich von StraRburg. Die an den Bodemstati gemessenen extrem hohen Nieder-
schlagssummen im ndrdlichen und mittleren Schwaldweerden, hauptsachlich aufgrund der
oben genannten Abschattungseffekte, auch von demgleyten Radardaten nur unzureichend
wiedergegeben, ebenso die in grol3er Entfernung Rader ermittelten Summen.

Die in Abb. 3.5 gezeigten Verteilungen der Niedé&lagssummen verdeutlichen bereits die
Wirkung des beschriebenen Algorithmus zur Korrektan Effekten des Hellen Bandes. Um
diese Wirkung zu quantifizieren, sind in Abb. 3. éwus den Radardaten abgeleiteten Nieder-
schlagssummen gegen die zugehoérigen Bodenstatiemsdafgetragen, und zwar a) fur die
unkorrigierten und b) fur die korrigierten Werte.a erkennt, dafd im Falle der unkorrigierten
Radardaten zahlreiche Niederschlagssummen wesegtli3er sind als die zugehdrigen Bo-
denwerte, insbesondere bei Distanzen unterhalon6@d&m Radar (ausgefilite Rauten). Hier
haben die Effekte des Hellen Bandes zu uberhdhiederschlagssummen gefihrt, vgl. auch
Abb. 3.5a. Insbesondere bei weit entfernten Statio(offene Rauten) fallen die aus unkorri-
gierten Radardaten gewonnenen Niederschlagssumwerglichen mit den Bodenwerten, teil-
weise erheblich zu klein aus. Dies liegt hauptsébhin Abschattungseffekten des Radarstrahls
an orographischen Hindernissen, die beim VergleiehAbbildung 3.5a mit 3.5c bereits sicht-
bar werden.
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Abb. 3.6: Streudiagramm der Niederschlagssummen vom 25. 2. 1997URrQfls 26. 2. 1997, 7:00 Uhr,
die aus den Radardaten abgeleitet wurden, gegen die zugehéadenvigerte. Links unkorrigierte Radar-
daten, rechts korrigiert mit dem beschriebenen Algoriitepjeweils fir unterschiedliche Entfernungen vom

Radarstandort.
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3 Niederschlagsmessung mit einem C-Band Dopplerrad

In Abb. 3.6b, wo die aus korrigierten Radardategelbiteten Niederschlagssummen gegen die
zugehorigen Bodenwerte aufgetragen sind, erkennt emge starkere Konzentration der Sym-
bole um die Winkelhalbierende, d.h. eine wesenttieisere Ubereinstimmung der Daten. Auf-
grund der Abschattungseffekte fallen jedoch weiteginige aus den Radardaten ermittelten
Summen zu gering aus. Das gilt vor allem fiir dieitventfernten Stationen (offene Rauten)
und Stationen mit sehr grof3en Niederschlagssumiitegr twa 80 mm), die zum grof3ten Teil
im ndrdlichen und mittleren Schwarzwald liegen (w§bb. 3.5c).

Der beschriebene Algorithmus ist ein geeignetesshiittel, um bei der Berechnung von Nie-
derschlagsintensitaten aus mit einem Radar gemesdRaflektivitatsdaten die storenden Ef-
fekte eines Hellen Bandes deutlich zu reduzieregr. Blgorithmus erfordert wenig Rechenzeit
und kann daher online, d.h. im Routinebetrieb dasd&s unmittelbar nach der Datenaufnahme
eingesetzt werden. Die Vorgabe individueller Chaeakktika eines Hellen Bandes (z.B. der
Hohe der Nullgradgrenze) ist nicht erforderlich.

Wenn ein Helles Band vorliegt, wird eine umfassei@tatistik von dessen charakteristischen
GrofRen durch den Algorithmus bereitgestellt. Dariifieaus werden in diesem Falle die Re-
flektivitatsdaten korrigiert. Daraus resultiert eirentscheidende Verbesserung der Nieder-
schlagsdaten, wie anhand der Abbildungen 3.5 udi8utlich wurde.

3. 2. 2 Abschattung des Radarstrahls an orographchen Hindernissen

Insbesondere an orographischen Hindernissen wigrgazigen kann ein Radarstrahl teilweise
oder auch vollstandig abgeschattet werden. Dadfaldn die Reflektivitatswerte, welche bei
einem abgeschatteten Radarstrahl hinter dem orbge®en Hindernis gemessen werden,
teilweise erheblich zu klein aus. Dieses Problemdesatlicht Abb. 3.7, die die Hohe des Hori-
zonts um das IMK-Radar als Funktion der Azimutriohg zeigt. Um quantitative Nieder-
schlagsmessungen mit einem Radar durchfihren zménmuld dieser Abschattungseffekt
korrigiert werden.
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)
< Pfalzer Wald
) 0,8 +
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wn
3 0,4 +
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Abb. 3.7: Héhenwinkel des Horizonts um das IMK-Radar alal&ion der Azimutrichtung; berechnet aus
hochaufgeldsten Orographiedaten. Eine Azimutrichtung voen®@Spricht Nord, 90° entspricht Ost usw.
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3. 2 Fehler bei der Niederschlagsmessung mit Raddrderen Korrektur

Bisher ist es haufig tblich, Abschattungseffekt@éamd langjahriger Mittelwerte der mit einem
Niederschlagsradar und an Bodenstationen gemes$dindarschlagssummen zu Kkorrigieren
(z.B. Joss und Waldvogel, 1990; Galli, 1998) oden\Abschattungseffekten beeinflu3te Re-
flektivitdtsdaten durch Werte zu ersetzen, die tuExtrapolation ungestorter Daten anhand
vertikaler Reflektivitatsprofile errechnet wurden.B. Germann, 1998). Bei den zuletzt ge-
nannten Verfahren bleibt aber eine mogliche Tedhbstung des Radarstrahls unbetrachtet.
Die Korrektur anhand langjahriger Mittelwerte voreNerschlagssummen bericksichtigt nicht
die individuelle meteorologische Situation, was Emnzelfall zu erheblichen Fehlern fihren
kann.

Auch die vom Hersteller des IMK-Radars mitgeliekeBoftware bietet nur eine unzureichende
Maoglichkeit, die Abschattung der Radarstrahlungaeographischen Hindernissen zu bertck-
sichtigen. Dort wird bei der Berechnung der Nied#iagsintensitat (vgl. Abschn. 3.1) der
Strahl als vollstandig abgeschattet angesehen, w&n8trahlmitte niedriger liegt als ein oro-
graphisches Hindernis; eine Extrapolation ungestdWerte erfolgt in diesem Fall aber nicht.
Wenn die Strahimitte hdher ist als ein orographeschlindernis, werden die gemessenen Re-
flektivitdtsdaten als vollig unbeeinflul3t betradhte

Diese Betrachtungsweise ist stark vereinfacht, dentler Realitat wird haufig nur ein mehr
oder weniger grof3er Teil des Strahls von einem aaphischen Hindernis abgeschattet und der
andere Teil geht Uber dieses hinweg. In diesem Abscwird gezeigt, wie man diese Teile
berechnen und die gemessenen Reflektivitatswertepsthend korrigieren kann (vgl. auch
Hannesen und Loffler-Mang, 1998).

Setzt man die GIn. (3.3) und (3.2) in (3.1) ein,ls&nn man die Radargleichung folgenderma-
3en schreiben:

’ . P GEN2 L2 a
P = —2Z [,f%8,¢dQ, mit C = -t a
r2 J-Q (4T[)3 2 )\4

In dieser Form der Radargleichung wird vorausgdsetal® die Streuteilchen das gesamte
Mel3volumen homogen ausfillen. Bezlglich des Integraf der rechten Seite von GlI. (3.10)
wird unter Vernachlassigung der Nebenkeulen meis¢ gaul3formige Intensitatsverteilung
angenommen:

KP. (3.10)

0 [p2 2 1]
20,0 = exp&%?b+%%, (3.11)
H e @
so daf3
w2 O 2 @20
J’f“(e,cp)dQ = [d6 [ expD—Z%?+—2%cos(o)zkp
Q - -T2 @ e @e
00 92 ) (p2
= Iexp(—2—2 )dé ] exp(—2—2 ) o0
—00 ee —00 e
= gee(pe. (3.12)

Die Vernachlassigung der Nebenkeulen durch (3.Jewilkt nach Sauvageot (1992) einen
Fehler von weniger als 0,2 dB und ist daher zutissioch viel kleiner ist bei Ublichen Radar-
geraten mitp., 6, < 1° der Fehler, der in GI. (3.12) durch den Ukemg der Integrationsgren-
zen ins Unendliche gemacht wird.

Mit Gl. (3.12) erhalt Gl. (3.10) die Form
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3 Niederschlagsmessung mit einem C-Band Dopplerrad

Tl C
P = fe(p —Z, 3.13
2 ¢7¢yr? ( )

wobei auch hier eine homogene Verteilung der Seieiten im betrachteten MefRvolumen
vorausgesetzt wird. Tritt jedoch eine teilweise Asttung des Radarstrahls an einem orogra-
phischen Hindernis auf, so ist bei dahinterliegen®#e3volumina nur der tber dieses Hinder-
nis hinwegstreichende Teil des Radarstrahls mie@#ilchen ausgefillt. Um diesen Effekt zu
erfassen, wird eine allgemeinere Form der Radargleig (3.10) unter Berlcksichtigung der
Annahme (3.11) und der Naherung (3.12) verwendet:

C 12 92 (P2 0
P = ZI I Z(@,0) expD—Z(—+ )D cos@ Hpd. (3.14)
-TeT0/2 E (Pe E
Analog zu Gl. (3.4) folgt daraus
2 1 |:| 2 2 |:|
Zn = P ir =L C I IZ(cp,e) expE|—2(e—+(p )YOde dd
C C 2 —00 —00 ee e E
2 0 (o] |:| 92 (pz |:|
= o [ [ Z(®0)expa-2 (—+ 5 )Odedd (3.15)
T[ee(pe 00 —00 E e (pe E

Fur die weiteren Schritte soll vorausgesetzt werddal? die Intensitatsverteilung rotations-
symmetrisch ist (d.hp. = 6¢) und die 3dB-Keulenbreit@_; betrage. Gl. (3.11) liefert dann fol-
genden Zusammenhang zwischgmund @_s:

Etp3/2DZEl

Wird diese Gleichung naaop. und dann nacip, = @./+/2 aufgeldst, so resultiert daraus
® = = Q. = L
J2 Tt 2)2
womit sich Gl. (3.15) vereinfacht:
1 77 ’ +0°
0) exp(- ¥
0 —00 —00 0
Eine weitere Vereinfachung dieser Gleichung erhénh mit der Annahme horizontaler Homo-
genitat der Streuteilchen und somit der ReflekéiviZ innerhalb des Strahlvolumens; vertikale
Variationen seien aber erlaubt. Damit ist Z nur n@ine Funktion des Zenitwinkeds und das
Doppelintegral von Gl. (3.17) wird auf ein einfachimtegral reduziert.

(03IN10)°° ¢, = 043p.,, (3.16)

Zm:

)dpd. (3.17)

Mit Hilfe dieser zusatzlichen Annahmen kann nun 8ieuation eines teilweise abgeschatteten
Radarstrahls betrachtet werden. Die Abschattungldein orographisches Hindernis reiche bis
zu einem Zenitwinkelps (relativ zur Strahlmitte). Aus Gl. (3.17) folgt da
1 0
) do (3.18)
Vg, @ <p<2)

Zm:

In einem ersten Schritt werde die Reflektivitat ganzen Pulsvolumen, d.h. sowohl horizontal
als auch vertikal konstant angesehen, so daf} Gl8f3ine wesentlich vereinfachte Form an-
nimmt:
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[ew-Lyde = zon- L [ exp Z)dpE
Zn = exp(-—)de = Z exp (-
Iy o 0% H \/?[CPOJ;: H
= Z [1-erf(¢s/¢o)], (3.19)
wobei
I
erf(x) = In :[o exp (-t )dt

die Fehlerfunktion ist.

Wird das logarithmischen Mal3 der Reflektivitat beriuso erhélt man den tatséchlichen Wert
DBZ aus dem gemessenen DBt

DBZ = DBZ, + aDBZ ; ADBZ = —10logo[l1—erf(@s/®)]. (3.20)

Abb. 3.8 zeigt den KorrekturtermDBZ als Funktion des Abschattungswinkgls berechnet
fur das IMK-Radar mit einer 3dB-Keulenbreite vor®8?, die gemeinhin als Strahldurchmesser
aufgefal3t wird. In diesem Sinne streicht ein Rattard vollstandig tber das orographische
Hindernis hinweg, wenn seine Achse das Hindernisraimdestens den halben Durchmesser
Uberragt. Dann gilt fir das IMK-Radaps =-0,5°. Der geringe Wert des Korrekturterms
ADBZ von etwa 0,3 dB bei diesem Abschattungswinkalet, dal3 die Betrachtung eines sol-
chen Radarstrahls als vollstandig Gber das Hindenmwegstreichend in guter Naherung ge-
rechtfertigt ist.

Wenn genau die Halfte des Strahls abgeschatted.ist,fiir ¢s = 0, wird ADBZ zu +3 dB. Bei
noch groReren Abschattungwinkeln, wenn agsgositiv wird, nimmt der Korrekturterm rasch
zu. Hieraus wird bereits ersichtlich, dal’ die Bémamg des Abschattungswinkels mit grol3er
Sorgfalt zu geschehen hat. Auf die daraus folgendensequenzen wird am Schluf3 dieses
Abschnitts nochmals ausfiihrlich eingegangen.
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Abb. 3.8: KorrekturternaDBZ als Funktion des Abschattungswinkeis
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Neben dem einfachen Fall mit der Annahme konstaRgdlektivitat im Pulsvolumen wird auch
der weitergehende Fall betrachtet, dal3 sich dideRefitat (logarithmische Werte) linear mit
der H6he z &ndert, d.h.

DBZ(z) = DBZ4+Tl;(z—-2%) mitl;=const. (3.22)

Hierbei ist DB% die Reflektivitat in der Hohegzder Strahlmitte.

Bei geringen Elevationswinkeln des Radarstrahlsnfger als etwa 5°) kann die Hohendiffe-
renz z — g aus dem Zenitwinkedp (relativ zur Strahlmitte) und der Entfernung r eerfacht
berechnet werden:

Z2—-2% = r@.
Dann liefert GI. (3.21)
DBZ(@p) = DBZy+rlz@. (3.22)

Beginnend mit Gl. (3.18) erhéalt man daraus die geseee Reflektivitat £ (bei einem Ab-
schattungswinkeps relativ zur Strahlmitte) mit
0

_ 1 DBZ,+ T, r)/10 (P
Zm = Z(@) exp (— )dcp = [10f D0 exp (-5 )do
\/T_T(P I \/_(Pof (Po
- 10PBZ/10__* Ilo(r ,r@)/10 exp (- (P )d(p
TTQg g 0
1 0 (pz
= Z Iexp(crzrcp——z)dcp (3.23)
VT gq s o
mit ¢ =10 In 10. Weiterhin ist mit, = /> ¢ [ r g3
2 200 — @ N2
crprp-9 = Mn-¢ (0 cpl) % S il VR SN
®o 0% (Po 0% ©o
und damit
00 _ 2
Zn = Zo exp[(cTzrq)?] ! IeXp(—w)dq,
\/T_T(Po Qs 0
1 e
= Zo exp[(1CTzr )] j exp (- )do
Vg oy 0
= Zoexp[(lcTzr@)?] {1—erf[(@gs—@) / @]}. (3.24)

Damit kann die tatsachliche Reflektivitat DBZ ausr djemessenen, DBZberechnet werden:
DBZ = DBZ, + ADBZ; + ADBZs
mit
ADBZg

— 10 logof{exp [ (2cT2r @)?]}
—-10 (1/2C rzr([:b)z |09109
—c(lzr@)? ;
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ADBZs = —10logo{1—erf[(@s—@)/ @]} ;
@ = el res
sowie ¢ = Y0In10 = 1/(10 loge) . (3.25)

Der KorrekturternnDBZs ist derselbe wie im Falle vertikal konstanter Ré&tivitat, auRer dafd
bei der Fehlerfunktion anstelle vap ein kleinerer Wertps — ¢, verwendet werden muf3. Den-
noch istADBZs stets positiv, d.h. dieser Korrekturterm bewirktmer eine Erhdhung der Re-
flektivitdt. Es sei darauf hingewiesen, dal3 beine@ibergand; — 0 der Winkelg, ver-
schwindet und man denselben Korrekturterm wie &ntikal konstante Reflektivitat erhalt.

Der KorrekturternnDBZs wird durch den Vertikalgradienten der Reflektivtitzerursacht und
ist stets negativ. Fups — —oo, d.h. bei einem nicht abgeschatteten Radarstvantchwindet

der KorrekturternmaDBZs, ADBZ hingegen bleibt erhalten. Das bedeutet, dal3 dieRei-

tat in Strahlmitte stets kleiner ist als die genesss sofern ein konstanter Vertikalgradient vor-
liegt. ADBZg hangt nicht vom Vorzeichen des Gradienten ab, eshspielt keine Rolle, ob die
Reflektivitat mit der Hohe zu- oder abnimmi.

Die Wirkung des vorgesteliten Algorithmus wurde ant von Berechnungen der Nieder-
schlagsintensitat aus den mit dem IMK-Radar gemess&eflektivitatsdaten getestet. In den
Abbildungen 3.9 bis 3.11 werden Resultate dieseeBenungen dargestellt.

Abb. 3.9 zeigt mehrere Streudiagramme, in denerd@&tischlagssummen, die aus den Radar-
daten berechnet wurden, gegen Bodenmessungen i@gget sind. Die Bodenmessungen
stammen vom Ombrometermel3netz Baden-Wirttemberg,vdemn Deutschen Wetterdienst
und der Landesanstalt fir Umweltschutz Baden-Winkterg betrieben wird. Die gezeigten
Niederschlagssummen stammen aus dem relativ kutegraum vom 23. Juni 1997, 9:30 Uhr,
bis zum 24. Juni 97, 10:00 Uhr MESZ, als zahlreidohauerartige Niederschlage durch das
Beobachtungsgebiet zogen.

Im ersten Fall (Abb. 3.9a) wurden die Niederschtagemen aus Radardaten ohne die Ab-
schattungskorrektur ermittelt. Sie zeigen eine dubereinstimmung mit den entsprechenden
Bodenwerten fur Stationen in einer Entfernung his6® km vom Radar (ausgefilite Rauten).
In groRer Entfernung vom Radar (Kreuze in Abb. 3B)d die Niederschlagssummen hingegen
meist viel zu klein. Fir Abb. 3.9b wurden die auadardaten abgeleiteten Niederschlagssum-
men mit der Abschattungskorrektur berechnet, ditikedl konstante Reflektivitat voraussetzt.
Die Daten fur die nahe beim Radar gelegenen Statiosind meist nicht verandert, da keine
Abschattung vorliegt. Dagegen stimmen die aus Réatan abgeleiteten Summen bei grofl3en
Entfernungen vom Radar besser mit den Bodenwertmrein. Eine weitere Verbesserung
erhalt man, wenn man die Radardaten einer Abschgsiorrektur mit variablem Vertikalpro-

fil unterzieht.

Zu den in Abb. 3.9c gezeigten Werten fuhrte einerié@tur der Reflektivitdtsdaten anhand
eines Profils der folgenden Form: konstante Refl@kit bis in 2 km HOhe, konstanter
Reflektivitatsgradient von —6 dB/km oberhalb voird H6he und ein dazwischen linear von 0
auf —6 dB/km abnehmender Gradient. Dieses chargkismhe Profil wurde aufgrund der
Analyse von zahlreichen Reflektivitatsprofilen soemiicher Niederschlage gewafiDie Ab-
weichungen zwischen Radar- und Bodenmessung siatl \j@lfach in einer Gré3enordnung
von etwa 10 Prozent und lassen sich damit nichtmadibin auf Fehler bei der Bestimmung der
Niederschlagsintensitdt aus Radardaten zurtckfiHEenmul3 vielmehr davon ausgegangen

8 In Kap. 4, das von der Unterscheidung stratiformer vonviettiven Niederschlagen handelt, werden auch
Analysen der Vertikalstruktur von Reflektivitatsfeldern peétiert.
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werden, dal3 auch die zu Beginn dieses Kapitels lemtgin Fehler, die bei der Nieder-
schlagsmessung mit bodengestiitzten Geraten auftkétenen, einen Teil der verbliebenen

Unterschiede verursachen.

Dal3 der Algorithmus auch bei aus Radardaten aligedei Niederschlagssummen langerer
Zeitrdume eine erhebliche Verbesserung bewirkigereidie Abbildungen 3.10 und 3.11. In
Abb. 3.10 sind die Niederschlagssummen des gesamitenats August 1997 flachenhaft
dargestellt, und zwar (a) abgeleitet aus Radardabere Abschattungskorrektur, (b) abgeleitet
aus Radardaten mit Abschattungskorrektur und (cycldulnterpolation der an den
eingezeichneten Stationen vorgenommenen Bodenngssudeweils in der Nahe des Radars
stimmen die aus den Radardaten abgeleiteten Nigldagssummen gut
Bodenmessungen Uberein. Bei grofRen Entfernungfenrielie Radardaten jedoch erheblich zu
kleine Niederschlagsmengen, sofern die Abschateffglde nicht korrigiert werden. Bei

Berlcksichtigung der erhaltanm eine wesentlich bessere

Ubereinstimmung.
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Abb. 3.9: Aus Radardaten abgeleitete Niederschlags-
summen vom 23. Juni 1997, 9:30 Uhr, bis 24. Juni
1997, 10:00 Uhr MESZ, aufgetragen gegen die ent-
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sprechenden Bodenwerte.
a) aus unkorrigierten Radardaten,

b) aus Radardaten, bei denen die Abschattung mit den
Gleichungen fur vertikal konstante Reflektivitat korri-
giert wurden,

c) aus Radardaten, bei denen die Abschattung mit den
Gleichungen fur einen vertikal konstanten Gradienten

der Reflektivitat korrigiert wurden.

Abschattungskorrektur

mit den
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Abb. 3.10: Niederschlagssummen des August 1997.
a) abgeleitet aus Radardaten ohne Abschattungskor-
rektur,

b) aus Radardaten mit Abschattungskorrektur,

¢) Interpolation der Bodenmessungen.
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Abb. 3.11: Vergleich der aus Radardaten abgeleiteten Niddaggsummen des Monats August 1997 mit
den entsprechenden Bodenmessungen, a) ohne und b) mitatosayskorrektur.
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Das zeigt sich auch anhand der Abb. 3.11, in der alis Radardaten gewonnenen Nieder-
schlagssummen dieses Monats mit denen der entsardeh in Abb. 3.10c eingezeichneten
Bodenstationen als Streudiagramme verglichen werd@enRadardaten wurden im ersten Fall
nicht korrigiert (Abb. 3.11a, entsprechend Abb.(}, und fir Abb. 3.11b der Abschattungs-
korrektur unterzogen. Im Unterschied zum vorherspriierten Vergleich (vgl. Abb. 3.9)
wurde hier bei der Abschattungskorrektur die Refietét bis in eine Hohe von 3 km als kon-
stant und erst ab 4 km mit einem Gradienten vordBfm abnehmend angesehen, da im Au-
gust 1997 die Niederschlage meist aus starken Kdawen Zellen fielen. Man erkennt auch
hier wieder an der Konzentration der Symbole um ignkelhalbierende in Abb. 3.11b die
wesentlich bessere Ubereinstimmung zwischen kemigh Radar-Niederschlagsdaten und
Bodenmessungen als im Falle unkorrigierter Radardat

Zu dem hier prasentierten Algorithmus zur Korrektailweise abgeschatteter Radarstrahlen
sind noch einige Anmerkungen zu machen:

1)Wenn ein zu korrigierendes Strahlvolumen Bod@&woscenthélt, kann die mit der Korrektur
verbundene Anhebung der Reflektivitat zu grofRenlétfahfihren. Daher wird fir jedes
Strahlvolumen neben dem Abschattungswingehuch der Bodenwinkeps berechnet, d.h.
derjenige Winkel, unter dem der Boden vom Radar ‘gesehen’ wirde, wenn keine oro-
graphischen Hindernisse dazwischen lagen (vgl. Abb2). In Regionen, wo die Bo-
denoberflache direkt von Radar aus ‘gesehen’ wekdam, sind diese beiden Winkel iden-
tisch. Hinter orographischen Hindernissen ist dageder Bodenwinkel stets kleiner als der
Abschattungswinkel, und bei normaler Strahlausbrgjtknnen in diesem Fall keine Boden-
echos auftreten. Um die unbeabsichtigte Anhebung Bodenechos auszuschlie3en, wird
die Abschattungskorrektur nur dann durchgefiihrtnmveler Abschattungswinkel den Bo-
denwinkel um einen Betrag von 0,1° Uibersteigt.
Im Falle anomaler Strahlausbreitung konnen Bodeogdtlerdings auch dort auftreten, wo
der Bodenwinkel kleiner als der Abschattungswinigt d.h. wo der direkte Radarstrahl
oder Nebenkeulen den Boden unter normalen Bedingumicht erreichen kénnen. Daher
solite von der Anwendung des Korrekturalgorithmusy@sehen werden, wenn anomale
Strahlausbreitung vermutet wird. Dies ist besondisbodennahen Temperaturinversionen
der Fall, die vor allem in klaren Sommernachtentiaién. Glicklicherweise gibt es dann
aber nur selten Niederschlage durch vereinzeltervggewitter.

Abb. 3.12: Schematische Darstellung des Abschattungswigkedgiltig fir die Distanz R
vom Radar, und des Bodenwinkels unter dem in der Entfernung vorgRas Radar bei B
den Boden ‘sehen’ kbnnte. Die strichpunktierte Linie gile Strahlachse amgs und @

sind in diesem Beispiel negativ.

34
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2)Wie aus Abb. 3.8 hervorgeht, hangt der Korreteum ADBZ stark vom Abschattungswin-
kel @s ab, wenn dieser positiv ist, d.h. wenn mehr ats idilfte des Strahls abgeschattet ist.
Eine Ungenauigkeit von nur 0,1° fuhrt bei einem Abattungswinkel von +0,5° zu einer
Ungenauigkeit der Reflektivitat von 3 dB und damit etwa 50 % in der Niederschlagsrate.
Daher muf3 der Abschattungswinkel sehr sorgfaltigeblenet werden. Fir die gezeigten
Vergleiche wurden Orographiedaten mit einer hortaten Auflésung von 100 m und einer
vertikalen Auflosung von 1 m verwendet. Aul3erdemrdel bei Abschattungswinkeln tber
+0,1° der gemessene Reflektivitatswert eines Stodinnens durch denjenigen der nachst-
hoheren Elevation ersetzt (der zuvor ggf. schoreriAbschattungskorrektur unterzogen
wurde), wobei eine Extrapolation anhand des jewéilsdie Abschattungskorrektur zugrun-
de liegenden Vertikalprofils vorgenommen wurde. Bbschattungswinkeln zwischen —0,3°
und +0,1° wurde ein gewichtetes Mittel aus korngggn und ersetztem Wert verwendet.

3) Die bei der Abschattungskorrektur zugrunde gedagertikalen Reflektivitatsprofile konnen
als klimatologische Mittelwerte interpretiert werdelhre Auswahl erfolgte anhand der
Analyse mehrere tausend Vertikalprofile, die im Rem der Unterscheidung stratiformer
von konvektiven Niederschlagen durchgefiihrt wur{@imzelheiten hierzu folgen im 4. Ka-
pitel). Sie wurden jeweils fir den ganzen Analysgaem unverandert gelassen. Durch Be-
ricksichtigung zeitlich und raumlich variabler Jikdler Reflektivitdtsprofile kdnnen noch
weitere Verbesserungen erreicht werden. Zu soléhainahmen gehoren:

» Fur jeden Radardatensatz Berucksichtigung einesrandVertikalprofils, das aus einem
klimatologischen Mittelwert und aus der Analyse geweiligen aktuellen Daten gewon-
nen wird;

» Korrektur einer Aufnahme anhand verschiedener Yalprofile fiir verschiedene Nieder-
schlagstypen (vgl. Germann, 1998);

* Einbeziehung von Messungen, die mit Disdrometerm winem vertikal zeigenden
FMCW-Radar durchgefihrt wurden (Kunz, 1998; Loffidiang et al., 1998).

AulRerdem sollte der Algorithmus zur Korrektur votra&hlabschattungen mit dem zuvor
erlauterten Verfahren kombiniert werden, das eirergktur der Effekte des hellen Bandes
erlaubt.

Der hier prasentierte Algorithmus bietet erstmais Bldglichkeit, eine teilweise Abschattung
des Radarstrahls an orographischen Hindernissentitatay zu erfassen und die gemessenen
Reflektivitatsdaten entsprechend zu korrigierene Biorrekturen fihren zu einer erheblich
besseren Ubereinstimmung der aus den Radardatesleiibten Niederschlagsmengen mit
Werten, die an Bodenstationen gemessen wurden. @iiesowohl fur kurzzeitige Nieder-
schlagsereignisse als auch fiir Regensummen eingsrién Zeitraums.

Der Korrekturalgorithmus kann, ebenso wie das zwlengelegte Verfahren zur Korrektur von
Effekten des Hellen Bandes, online eingesetzt werdia er nur wenig Rechenzeit benétigt.
Die Verknlpfung dieser beiden Algorithmen und dielieziehung rdumlich und zeitlich varia-
bler Vertikalprofile der Reflektivitat, die aus M&sngen verschiedener Gerate abgeleitet wer-
den konnen, in den Abschattungskorrekturalgorithmstuigir die Zukunft geplant. Dann wer-
den weitere Verbesserungen der aus Radardatenhoeten Niederschlagsintensitaten erwar-
tet.

Ein zusatzlicher Vorteil der in diesem Abschnitigaieiteten Gleichungen zur Berechnung des
abgeschatteten Teils eines Radarstrahls ist dle lsetende Mdglichkeit, eventuelle Abwei-
chungen der tatséchlichen Elevation der Radaraste@om nominellen Wert zu erfassen. Bei
zahlreichen starken konvektiven Zellen ist die Blivitat vertikal Gber mehrere Kilometer
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3 Niederschlagsmessung mit einem C-Band Dopplerrad

nahezu konstant. Kann man solch eine Zelle hintleera orographischen Hindernis beobach-
ten, so mufl bei geringen Elevationen ein Teil desl&strahls abgeschattet sein. Mit einer
RHI-Aufnahme ¢ange height indicator) konnen die Elevationswinkel bei gleichibdddem
Azimut in sehr kleiner Schrittweite (meist 0,1°) valer Antenne durchlaufen werden. Die ge-
messenen Reflektivitdtswerte muf3iten dann zum Bduem dem Maflie abnehmen, wie der
KorrekturtermaDBZ aus Gl. (3.20) in Abb. 3.8 mit zunehmenden Amsttungswinkel zu-
nimmt. Wenn die Elevation genau gleich dem Absalnagswinkel ist, mufite die Abnahme der
Reflektivitat 3 dB gegenuber den Werten der (ungesin) hoheren Elevation betragen.

Um dies zu demonstrieren, wurden im Sommer 1997revehRHI-Aufnahmen durch konvek-
tive Zellen vorgenommen. Abb. 3.13 zeigt gemesdRatektivitaten einer Schauerzelle in ca.
90 km Entfernung vom Radar (schwarze Punkte). AamndAbschattungswinkel von 0,47°
(bezuglich der Horizontalen) mif3te sich bei vertikanstanter Reflektivitdt von 35 dBdas
durch die gestrichelte Linie angedeutete Refletdigprofil ergeben. Die gemessenen Werte
nehmen in den unteren Elevationen jedoch viel siidgmeum Boden hin ab. VergrofRert man
aber den Abschattungswinkel um 0,5°, was gleichbested mit der Annahme ist, daf3 die tat-
séachlichen Elevationen um 0,5° kleiner sind als mieninellen, so erhalt man eine wesentlich
bessere Ubereinstimmung des zu erwartenden P(dfilchgezogene Linie) mit den gemesse-
nen Werten. Aufgrund des gezeigten Ergebnissesamhdnd von (nicht gezeigten) Resultaten
weiterer Messungen wurde ein um etwa 0,4° bis @b YgroRer nomineller Wert der Elevati-
onswinkel unabhangig vom Azimut vermutet. Bei dewar erlauterten Abschattungskorrektu-
ren (vgl. Abb. 3.9 bis 3.11) wurde diese Abweichuegticksichtigt.

° MeRwerte
------ Elevation unkorrigiert
Elevation korrigiert

Elevation in Grad

10 15 ,.-°20 25 30 35 40
i Reflektivitit DBZ
051

Abb. 3.13: Vertikalprofil der Reflektivitét einer Schaueltean
90 km Entfernung vom Radar. Die Punkte stellen die mit reiRidl-
Aufnahme gemessenen Daten dar, die beiden Kurven ergaiben s
aus theoretischen Betrachtungen (siehe Text). Die Etavaon 0°
entspricht 1,0 km tber NN, die Elevation von 3° entsprifstkm
Hohe.
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Dal3 diese vermutete Abweichung des nominellen Eienswinkels vom tatséchlichen Wert,
die erst anhand der in diesem Abschnitt vorgesteliteuen Gleichungen zur Berechnung des
abgeschatteten Teils eines Radarstrahls gefundedewekonnte, tatsachlich vorliegt, wurde
einige Monate spater belegt. Im Rahmen eines Progiszur Messung der Radom-Dampfung
(Loffler-Mang und Gysi, 1998) wurde ein kontinuiet abstrahlender Mikrowellensender auf
einem nahe beim Radar gelegenen Mast montiert wrd Radar die Intensitdt des Senders
gemessen. Die grof3te gemessene Intensitat stektdsi einem nominellen Elevationswinkel
der Radarantenne ein, der um etwa 0,4° bis 0,5Rgravar als der sich aus den geometrischen
Abmessungen ergebende Winkel.
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4 Unterscheidung zwischen konvektiven und stratiformerNiederschlagen

Ein wesentliches Aufgabengebiet dieser Arbeit, sieh mit Untersuchungen zum Einflu® der
Orographie auf die Entwicklung konvektiver Nieddregssysteme befaldt, ist die Analyse von
flachenhaften, langerfristigen Summen konvektivegdérschlage. Solche Summenverteilungen
liegen bis jetzt noch nicht vor. Zwar kann in Mikkeropa mit einer gewissen Berechtigung die
Verteilung sommerlicher Niederschlage als représgentur die Verteilung konvektiver Nie-
derschlage angesehen werden, doch fallen im Sorbeiaveitem nicht alle Niederschlage aus
konvektiven Wolken. Analog gilt dies fur Niedersage im Winter, die zwar oft, aber eben
nicht immer aus stratiformen Niederschlagssystestammen.

Um also Summenverteilungen konvektiver Niedersahlagstellen und dann den Einflul3 der
Orographie auf diese Verteilungen untersuchen zonkd, missen zunéchst konvektive Nie-
derschlage von stratiformen unterschieden werdds.sinvollstes Kriterium kdnnte hierbei
der Betrag des Vertikalwindes dienen. Bei stratiien Niederschlagen sind Vertikalbewegun-
gen sehr schwach: Houze (1993) gibt als obere Grdwz < \ts an (wobei ;s die Fallge-
schwindigkeit eisformiger Niederschlagsteilchen gt = 1-3 m/s). Konvektive Niederschlage
entstehen dagegen in Wolken mit starken Vertikadlem, |w| betrdgt meist einige m/s, in star-
ken Gewittern auch weit Uber 10 m/s. Vertikalwinsiad jedoch nur schwer zu erfassen; eine
kontinuierliche flachendeckende Messung ist kaungliab.

Verbunden mit der Starke von Vertikalbewegungerdist Form der Wolken, die somit eine
andere Unterscheidungsmdglichkeit bietet. Konvekhirederschlagen falle meist aus Wolken,
die eine relativ machtige Vertikalausdehnung besitWolkengattungen ‘Cumulus’ und
‘Cumulonimbus’ mit Unterarten). Dagegen fallen sfcame Niederschlage Gberwiegend aus
Schichtwolken (Gattung ‘Stratus’). Beobachtungem @Wéolkenform sind jedoch auch nicht
kontinuierlich an allen Orten moglich. Ferner ist bedenken, dal3 es eine Reihe von Misch-
formen gibt, die sich nicht eindeutig in eine dexiden Gattungen einordnen lassen. So ist bei-
spielsweise der Wolkentyp ,Stratocumulus® einer dar haufigsten von den synoptischen Sta-
tionen des Deutschen Wetterdienstes gemeldeten aéNftylgen; er besitzt Merkmale beider
Gattungen.

Die bis jetzt genannten charakteristischen Merkratdand derer konvektive von stratiformen
Niederschlagen unterschieden werden kdnnen, simel didchendeckenden und kontinuierli-
chen Messung nur schwer zuganglich. Hingegen b&oét die Moglichkeit, diese Unterschel-
dung anhand der Intensitat und der horizontalendébsung der Niederschlage vorzunehmen.
Stratiforme Niederschlage sind horizontal in dergBleliber groRe Flachen ausgedehnt und
ziemlich homogen in ihrer Intensitét, die mit memgéniger als 10 mm/h recht gering ist. Kon-
vektive Niederschlage haben eine extrem variabterisitat, die in kleinraumigem Mal3stab
kurzzeitig mehrere 100 mm/h, in ganz seltenen Rédlegar tber 1000 mm/h betragen kann.
Oft reichen die Wolken konvektiver Niederschlagelahoher als die von stratiformen Nieder-
schlagen.

Neben der Niederschlagsintensitat unterscheidem lstmvektive von stratiformen Nieder-
schlagen auch durch ihre Tropfenspektren. Strati®Niederschlage weisen meist eine grol3e
Anzahl kleiner Tropfen und fast gar keine grofRemofdfen auf, wéhren konvektive Nieder-
schlage bedeutend mehr grol3e Tropfen enthaltenemid@man die Spektren durch eine Expo-
nentialfunktion der Form n(D) = §&"° an, so findet man bei stratiformen Niederschlagen
der Regel grof3e Werte des Achsenabschnigtarid der Steigund\, bei konvektiven Nieder-
schlagen dagegen meist kleinere Werte. Diese Risgelllerdings nicht immer giltig, denn
Waldvogel (1974) fand heraus, dal3 sich ivid A wahrend eines einzelnen Niederschlags-
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ereignisses teilweise sprunghaft &ndern. Dies &ilert auf unterschiedliche Prozesse bei der
Niederschlagsbildung zurlick. Ebenfalls anhand dérDrsdrometern gemessenen Tropfen-
spektren unterscheiden Tokai und Short (1996) ifdrate von konvektiven Niederschlagen.
Sie naherten die Spektren durch GammafunktionerFdem n(D) = ND"e”® an und nahmen
die Unterscheidung anhand gewisser Grenzwerte dearfeter iy, n und/A vor (auf die De-
tails wird hier nicht weiter eingegangen).

Obwohl die Tropfenspektren zur Unterscheidung gtmaher von konvektiven Niederschlagen
geeignet sind, mul3 auf diese Mdglichkeit verzicmetrden, da flichendeckende kontinuierli-
che Messungen von Tropfenspektren bis jetzt nighfigbar sind. Somit mufd zur Untertei-
lung in stratiforme und konvektive Niederschlagd die Erfassung der Verteilung der Nieder-
schlagsintensitat zurtickgegriffen werden, die niiieen Radargerét in hoher rdumlicher und
zeitlicher Auflosung maoglich ist. Im Rahmen dieg&beit wurde ein entsprechender Algorith-
mus entwickelt, der im Abschnitt 4.1 erlautert wifdinige Resultate dieses Algorithmus wer-
den im Abschnitt 4.2 vorgestelit.

4. 1 Ein Algorithmus zur Klassifizierung von Niederschlagen anhand von Radardaten

Die Unterscheidung zwischen stratiformen und konivek Niederschlagen kann anhand von
Messungen der Radarreflektivitdt vorgenommen werdigne sehr einfache Unterscheidung
bertcksichtigt lediglich die Intensitat. Islam ét §1996) bezeichnen alle Niederschlage als
stratiform, deren Reflektivitat geringer als 404dBt (entsprechend ca. 10 mm/h). Bei einer
Reflektivitat Gber 40 dB werden die Niederschlage als konvektiv klassifizi®ies ist aber
nicht sinnvoll, da es durchaus konvektive Niedel&gh mit einer geringeren Intensitat geben
kann. Auch weisen stratiforme Niederschlage in 8ehmelzschicht oft Reflektivitdten tGber
40 dB; auf (vgl. Abb. 3.2).

Da die Werte der Niederschlagsintensitat bzw. defldRtivitat allein nicht ausreichen, um
zwischen stratiformen und konvektiven Niederschféige unterscheiden, sollte die horizontale
und vertikale Verteilung der Reflektivitat auf jed&all beriicksichtigt werden. Ansatze hierzu
findet man bei Churchill und Houze (1984) und Segiret al. (1995), die in der horizontalen
Verteilung der Reflektivitat nach konvektiven Zesrtirsuchen. Solche Zentren sind lokale Ma-
xima, die einen gewissen Grenzwert Uberschreitehhinreichend starker sind als die Umge-
bungsreflektivitat. Horizontale kreisformige Flacham diese Maxima werden dann als kon-
vektive Region definiert, wobei die GrofRe dieseidflen von der Starke des jeweiligen Maxi-
mums abhangt. Die Ubrigen Niederschlage werdestadgiform eingestuft. Diese Vorgehens-
weise erfordert jedoch einen aufwendigen Suchatlyowis, der die genaue Lage der konvekti-
ven Zentren festlegen muf3. Darlber hinaus wirddigsem Schema die Ausdehnung der kon-
vektiven Niederschlagssysteme nicht tatsachlichf@rfsondern mehr oder weniger willkirlich
vorgegeben.

Einen weiterfiuhrenden Weg stellten Rosenfeld e{E895) vor. Sie teilen das vom Radar er-
fal3te Gebiet in mehrere Sektoren auf und ermittelrschiedene Parameter fiir diese Sektoren,
namlich die maximale Niederschlagsintensitat, dettlene radiale Reflektivitdtsgradient und
der Flachenanteil mit einem Hellen Band innerhaties jeden Sektors. Ein Helles Band liegt
nach den Festlegungen von Rosenfeld et al. (1986hdor, wenn bei einem Vertikalprofil der
Reflektivitat deren Maximalwert innerhalb eines Hdimtervalls liegt, das sich bis jeweils
1,5 km oberhalb und unterhalb der Nullgradgrenzgreckt. Die Niederschldge eines Sektors
werden dann als stratiform klassifiziert, wenn dasElachenanteil mit einem Hellen Band gro-
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4 Unterscheidung zwischen konvektiven und stratifen Niederschlagen

Ber als 0,6 ist. Ist dieser Flachenanteil kleiner®a4, so werden die Niederschlage des Sektors
als konvektiv festgelegt. Eine Schwache dieses ahedns ist die Tatsache, dal3 die Hohe der
Nullgradgrenze vorgegeben werden muf3, um den Hiietieil mit einem Hellen Band zu be-
rechnen. Des weiteren scheint diese Berechnungviiedjg, da auch konvektive Niederschla-
ge in dem genannten Hohenintervall die groRtendRéflitatswerte aufweisen kénnen. Aul3er-
dem sollten auch die Ubrigen Parameter (radialdeRefitatsgradienten und maximale Nieder-
schlagsintensitat) bei der Einteilung der Niedeléga bertcksichtigt werden.

In der vorliegenden Arbeit wird auf das Konzept vBosenfeld et al. (1995) zuriickgegriffen;
es wird aber aus den genannten Grinden erweitdierdiags wird die Betrachtung verschie-
dener Sektoren nicht mehr vorgenommen. Dies hateseGrund darin, dafd in der vorliegen-
den Arbeit die Resultate dieser Methode auch antginds Vergleichs von Niederschlags-
summen beurteilt werden sollen, die zum einen aadaRdaten abgeleitet und zum anderen an
Bodenstationen gemessen wurden. Hierbei ist vamallie zeitliche Auflosung der Nieder-
schlagsdaten in Betracht zu ziehen. Wahrend dieaRtden in einem zeitlichen Abstand von
wenigen Minuten aufgenommen werden, liegen die Blisdhlagsdaten der meisten Bodensta-
tionen nur in wesentlich schlechterer zeitlicherflBsung vor. Im Beobachtungsgebiet des
IMK-Radars (d.h. bis zu einer Entfernung von 120)kgibt es ca. 350 Niederschlagsstationen
des Deutschen Wetterdienstes, die jedoch nur einégdch (gegen 7 Uhr MEZ) abgelesen
werden. Daruber hinaus gibt es ca. 200 weiterei@tah, die vom Deutschen Wetterdienst,
den Landesanstalten fur Umweltschutz der LandereBadurttemberg und Rheinland-Pfalz
sowie der Gesellschaft fur Umweltmessungen und Ubesteebungen (UMEG) betrieben
werden und die Niederschlagsmengen mit einer egkéh Auflosung von einer bis 30 Minuten
liefern. Die meisten dieser Stationen haben jedexst im Laufe des Jahres 1997 ihren opera-
tionellen Betrieb aufgenommen, so dal} sie fur ViEolle mit Radardaten aus friheren Jahren
nicht verfligbar sind.

Somit stehen routinemaliiige Niederschlagsdaten ddeBstationen nur als Tagessummen zur
Verfugung. Aus diesen Daten kann grundséatzlich natbgeleitet werden, wieviel stratiformer
oder konvektiver Niederschlag an einem Tag an e8tation gefallen ist, selbst wenn aufgrund
der Radardaten die entsprechenden Informationerhatier raumlicher und zeitlicher Auflo-
sung zur Verfugung stehen. Daher wird im RahmesetiéArbeit eine globale Analyse der Ra-
dardaten vorgenommen. Zunéachst erfolgt unter Vedueg aller Reflektivitdtswerte eines
jeden Volumen-Scan die Festlegung, ob die jewelsddetektierten Niederschlage einheitlich
stratiform, schwach konvektiv oder stark konveksimd oder eine einheitliche Klassifizierung
nicht moglich ist. Man erhalt dann einen zeitlichearlauf der so festgelegten Niederschlags-
typen. Anhand dieses zeitlichen Verlaufs wird nareinem zweiten Schritt fur eine langeren
Zeitraum von beispielsweise mehreren Stunden odwme Tag entschieden, ob die Nieder-
schlagssummen dieses Zeitraumes aus uUberwiegeatdostnen, schwach oder stark konvek-
tiven Niederschlagen gefallen sind oder ob solcte élassifizierung aufgrund des haufig nicht
eindeutig festlegbaren Niederschlagstyps der ewereRadardatensatze oder aufgrund zu oft
wechselnden Niederschlagstyps nicht méglich ist.

Wie bereits erwahnt, zeichnen sich stratiforme Misghlage durch eine relativ einheitliche

horizontale Verteilung aus, wobei in den Reflektwsdaten haufig ein ausgepragtes Helles
Band zu beobachten ist. Konvektive Niederschlagssys sind dagegen horizontal meist nur
gering ausgedehnt, erstrecken sich aber haufigikegbis in grol3e Hohen. Ihre Radardaten

zeigen selten ein Helles Band, es werden jedocih Behe Reflektivitaten beobachtet. Diese

Zusammenhange werden durch das in Abb. 4.1 wiedetggne Schema dargestellt.
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4.1 Ein Algorithmus zur Klassifizierung von Niedehlagen anhand von Radardaten

maximale horizontale vertikale helles

Reflektivitat Gradienten der Reflektivitat Band
konvektiv grofd grofd klein nicht vorhanden
stratiform klein klein grofid vorhanden

Abb. 4.1: Schematische Darstellung der Zusammenhéangelmvisnaximaler Reflektivitat, horizontalen und
vertikalen Reflektivitatsgradienten und der Auspragung eindleiBandes bei stratiformen und konvektiven
Niederschléagen.

Dieses Schema deutet ein wichtiges Resultat anndel der Analyse der Radardaten zu er-
warten ist: Zwischen den genannten Parametern wimd gewisse Korrelation erwartet, z.B.
grol3e radiale Reflektivitatsgradienten, wenn didldkévitat grol3e Maximalwerte erreicht,
und umgekehrt. Aufgrund dieser Zusammenhange kawch aine Klassifizierung des Nieder-
schlagstyps anhand der genannten Parameter vorgesonverden. Deshalb werden die Re-
flektivitdtsdaten jedes Volumen-Scans (mit meistEldvationen zwischen 0,4° und 30° bis in
120 km Entfernung; vgl. Abschnitt 3.1) folgendermsallintersucht:

1) Zun&chst wird die maximale gemessene Reflekifivermittelt, wobei die Elevationen unter-
halb 2,5° unbertcksichtigt bleiben, um stérende &wethos auszuschliel3en.

2)Um die horizontale Verteilung der Niederschlange analysieren, wird bei einer geringen,
aber von Bodenechos weitgehend freien Elevatiopigtherweise etwa 2°-3°) der mittlere
radiale Reflektivitatsgradient bestimmt. Um kleiandige Fluktuationen und evtl. vorhande-
nes Rauschen bei der Datenaufnahme herauszufitenmten zur Berechnung des mittleren
Gradienten nicht die Betrage der Reflektivitatsetiéinzen benachbarter, sondern um 5 km
entfernt liegender Distanzzellen verwendet. Auf3sraeul? mindestens eine der Distanzzel-
len eindeutig Niederschlag, d.h. eine Reflektivi@in mindestens 15 dB(entsprechend ca.
0,2 mm/h) aufweisen. Auf diese Weise werden Kladahos eliminiert. Neben der Bildung
des mittleren radialen Gradienten besteht zwar aliefMoglichkeit, azimutale Gradienten
zu berechnen. Dies fuhrt jedoch zu Problemen, eestens die Distanzzellen in azimutaler
Richtung nicht aquidistant sind, was die Rechenesieblich verlangert, und da es zweitens
bei Bildung eines azimutalen Gradienten bei Damg#lhincken hinter starken Niederschlags-
zellen im Vergleich zu benachbarten ungedampftedaRstrahlen auch in horizontal gleich-
formigen stratiformen Niederschldgen zu unreatibigsh grof3en Reflektivitatsdifferenzen
und damit zu einem zu hohen mittleren Gradientemé&a

3)Um die vertikale Struktur der Niederschlage malgsieren, wird die mittlere Differenz der
Reflektivitat zwischen 4 und 2 km einerseits undsshen 7 und 2 km HOhe andererseits be-
rechnet. Die Hohe der unteren Flache wurde nigfetigewahlt, um einen Einflul3 von Bo-
denechos madglichst zu vermeiden. Es werden nuhsoReflektivitatsdifferenzen herange-
zogen, bei denen in dieser Hohe Niederschlag @, die Reflektivitdt mindestens 15 gB
betragt. Bei konvektiven Niederschldgen, die sieftikal meist hdher erstrecken als strati-
forme Niederschlage, sollte die Differenz zwiscleand 2 km gering sein, bei starker Kon-
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4 Unterscheidung zwischen konvektiven und stratifen Niederschlagen

vektion auch die zwischen 7 und 2 km H6he. Hingegtrbei stratiformen Niederschlagen
insbesondere in 7 km H6he ein wesentlich kleindiert als in 2 km Hohe zu erwarten.

4) Schlief3lich werden die Reflektivitatsdaten aigf Ausbildung eines Hellen Bandes hin unter-
sucht. Dazu wird der im dritten Kapitel beschriebeAlgorithmus zur Erkennung von
‘Helles Band’-Signaturen verwendet, wobei man nebenAnzahl der gefundenen Signatu-
ren auch mittlere Hohe, Dicke und Amplitude des lefelBandes sowie deren Streuung er-
halt.

Zwischen den fur jeden Volumen-Scan ermittelten a6 maximale Reflektivitat, mittlerer
Radialgradient der Reflektivitat, mittlere Reflektatsdifferenz zwischen 4 und 2 bzw. zwi-
schen 7 und 2 km Hohe sowie der Anzahl der gefuedeSignaturen eines Hellen Bandes
solliten die bei der Erlauterung des in Abb. 4.1 ggien Schemas bereits angedeuteten Korre-
lation bestehen. Ergebnisse entsprechender Ausmgertuwerden im folgenden Abschnitt 4.2
gezeigt.

Anhand der so berechneten Grél3en wird die aus ejeemiligen Datensatz abgeleitete Nie-
derschlagsverteilung nun in eine der drei Klasseat$orm, schwach konvektiv oder stark
konvektiv eingeteilt:
» Die Niederschlage sind stark konvektiv, wenn dieximmale gemessene Reflektivitat tber
58 dB; (entsprechend einer Niederschlagsrate von canmiah) liegt.
* Sie sind schwach konvektiv, wenn die maximale geseae Reflektivitdt zwischen 50 und
58 dB; (= ca. 50-150 mm/h) liegt.
* Liegt die maximale gemessene Reflektivitat unterdB), so sind die Niederschlage entwe-
der stratiform oder schwach konvekiiv.
Fur den letzten Fall, der die Uberwéaltigende Melirder Radardatenséatze betrifft, wird aus
den oben genannten berechneten Grof3en ein Konitékéimdex berechnet, der Werte zwi-
schen 0 und 1 annimmt, wobei kleine Werte stratifen und grof3e Werte konvektiven Nie-
derschlagen entsprechen. Gleichzeitig wird ein @itaparameter berechnet, der besagt, wie
aussagekraftig der Konvektivitatsindex ist. DieBarameter hangt hauptsachlich von der Zahl
der Niederschlagsechos ab: je mehr Niederschlagseicheinem Datensatz vorhanden sind,
um so zuverlassiger ist der Konvektivitatsindexedti der Qualitdtsparameter Uber einer ge-
wissen Grenze, so wird der Konvektivitatsindex alssagekréftig angesehen und die Nieder-
schlage dieser Aufnahme entweder als stratifornr &devektiv klassifiziert. Im anderen Fall
werden die Niederschlage als nicht klassifizierbmgestuft. Die Gleichungen zur Berechnung
des Konvektivitatsindex und des Qualitdtsparametimisim Anhang zu finden.

Somit ist eine Mdglichkeit geschaffen worden, ure diederschlage eines Radardatensatzes,
d.h. von einem Zeitpunkt, zu klassifizieren. Ausxdaivor genannten Grinden muf3 diese Ein-
teilung aber auch fur Tagessummen von Niederschl@yechfihrbar sein. Hierzu werden die
Klassifizierungen der einzelnen Datensatze ein&hea langeren Zeitraums berticksichtigt. Im
Idealfall gehdren alle Datensétze derselben Klamsedann gilt dies naturlich auch fur die
Summenverteilung. Im Regelfall wird aber die Eihirg bei verschiedenen Volumen-Scans
eine andere sein, so dal3 eine Zuordnung der Sunereiung in einer der drei Klassen stra-
tiform, schwach oder stark konvektiv anhand derriaiegend vorgenommenen Klassifizierung

° Ein Niederschlagsereignis kann nicht mehr als stratifosondern muf als schwach konvektiv klassifiziert
werden, wenn die Niederschlagsintensitat 20 mm/h, erthpred ca. 45 dB Ubersteigt. Allerdings kann ein
Helles Band dazu fuhren, daf3 bei intensiven stratiforiexderschlégen die Reflektivitat bis zu 50 dBn-
steigt. Dagegen erreicht die Reflektivitat bei wintdnkn Schauern selten Werte von mehr als 5@, @Bwohl

es sich um konvektive Niederschlage handelt.
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4.1 Ein Algorithmus zur Klassifizierung von Niedehlagen anhand von Radardaten

der einzelnen Datensatze erfolgen muf3. Treten nBgrzeitliche Variationen der einzelnen
Zuordnungen auf, so muf3 die Summenverteilung iragesls nicht klassifizierbar eingestuft
werden. Einzelheiten hierzu sind ebenfalls im Ardpanfgefuhrt.

4. 2 Resultate des Algorithmus zur Klassifizierungvon Niederschlagen

Die Reflektivitatsdaten aller vorhandenen 31 670lWieen-Scans mit meist 14 Elevationen,
einer Reichweite von 120 km und einer raumlichenfldeung von 500 m (radial) bzw. 1°
(azimutal) aus dem Zeitraum Januar 1996 bis Ap@®8 wurden auf die im vorherigen Ab-
schnitt erlauterten Parameter hin analysiert. Beigkeichen dieser Parameter aller Datensatze
ergibt sich eine sehr gro3e Streuung, was hauplishchuf die Falle zuriickzufihren ist, in
denen nur sehr wenige Niederschlagsechos vorhan@deen. Daher werden in diesem Ab-
schnitt die Beziehungen zwischen maximaler Reflatéti, mittlerem radialen Reflektivitatsgra-
dienten, mittlerer vertikaler Reflektivitatsdiffere zwischen 4 und 2 km bzw. zwischen 7 und
2 km Hohe sowie der Zahl der ‘Helles Band'-Signamimur von den Datensatzen gezeigt und
erlautert, die Reflektivitatswerte von Uber 15 d&o dal? man von Niederschlag ausgehen
kann) in mindestens 5 % der Analyseflache aufweigenhandelt sich dabei um 10 580 Daten-
sétze, also rund ein Drittel der insgesamt aufgemenen Volumen-Scans.

Abb. 4.2 zeigt in einem Streudiagramm den Zusamraeghzwischen den mittleren radialen
Reflektivitatsgradienten (berechnet aus um 5 kmeaasderliegenden Distanzzellen, vgl.
Abschn. 4.1) und den maximalen Reflektivitdtswertiem Datensatze. Je grof3er die maximale
Reflektivitat ist, um so grof3er sind meist auch digtleren radialen Gradienten. Das kann da-
durch erklart werden, dal3 konvektive Niederschlégder Regel horizontal nur geringe Ab-

mittlerer Radialgradient in dB/km

40 50
maximale Reflektivitatin dBz

Abb. 4.2: Streudiagramm der mittleren radialen Reflektiggdadienten gegen die maximale Reflektivitat
aller 10580 Volumen-Scans vom Januar 1996 bis April 1998, die imesitens 5% der Analyseflache Nie-
derschlag aufweisen.
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4 Unterscheidung zwischen konvektiven und stratifen Niederschlagen

messungen und daher grol3e radiale Gradienten ditekRé@tat haben, aber hohe Nieder-
schlagsintensitaten und somit grof3e maximale Refigten aufweisen. Dagegen sind strati-
forme Niederschlage horizontal gleichférmiger véttel.h. weisen nur geringe radiale Gra-
dienten auf, wahrend ihre maximalen Reflektivitééste meist relativ klein sind. Diese Korre-
lation entspricht den Erwartungen, die zuvor gedufeirden (vgl. Abb. 4.1). Die Streuung
der in Abb. 4.2 gezeigten Daten nimmt bei starkemwektiven Niederschlagen (maximale
Reflektivitaten Uber ca. 55 g3 stark zu. Dies kann durch die verschiedenen Estimgsfor-
men starker konvektiver Niederschlagssysteme dri@rden: Im Falle horizontal kleinraumi-
ger starker konvektiver Zellen erhalt man groR3eiaked Reflektivitdtsgradienten und somit
auch einen grof3en Mittelwert, wahrend bei zus&tzliorhandenen Regionen mit eher strati-
formen Niederschlagen, die eine typische Erschesform mesoskaliger konvektiver Nieder-
schlagssysteme sind und nur kleine Reflektivitésgnten aufweisen, der Mittelwert der ra-
dialen Gradienten geringer ausfallt.

Beim Vergleich der mittleren vertikalen Reflekt@tsdifferenz zwischen 4 und 2 km Hohe mit
der maximalen Reflektivitat (dargestellt in Abb33%.erkennt man keinen eindeutigen Zusam-
menhang. Da die Reflektivitat oberhalb von 2 km lddheist nach oben hin abnimmt, ist die
Differenz ist fast immer negativ. Sie liegt meiswigchen etwa —10 und —-15 dB, d.h. in dieser
Hohe findet man einen mittleren Vertikalgradientder Reflektivitat von rund —6 dB/km. Die
Reflektivitatsdifferenz zwischen 4 und 2 km H6heigt allerdings eine sehr grof3e Streuung.
Dies ist nicht verwunderlich, da bei den zur Anaygerwendeten Daten die Einflisse durch
das Helle Band auf die vertikale Reflektivitats\eidng nicht eliminiert wurden. Somit findet
man, wenn ein Helles Band in rund vier Kilometerblé vorliegt, meist nur geringe Reflekti-
vitatsdifferenzen zwischen dieser Hohe und 2 kmg&gen werden diese Differenzen beson-
ders grof3, wenn es in etwa 2 Kilometern Hohe zwhbésrs grol3en Reflektivitadtswerten auf-
grund des Hellen Bandes kommt. Bei starken konvektNiederschlagen, die hohe maximale
Reflektivitaten liefern und selten ein Helles Baadfweisen, ist die Reflektivitatsdifferenz zwi-
schen 4 und 2 km Hohe betragsmalig kleiner, dasidthe starken Zellen meist bis in grof3e
Hohen erstrecken.
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Abb. 4.3: Streudiagramm der mittleren Reflektivitatsdifferen zwischen 4 und 2 km H6he gegen maxi-
male Reflekivitat.
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Abb. 4.4: Wie Abb. 4.3, jedoch mittlere Reflektivitatsaifenz zwischen 7 und 2 km H6he gegen maximale
Reflektivitat.

Noch weniger als die Reflektivitatsdifferenz zwisch4 und 2 km HOhe und der mittlere ra-
diale Reflektivitatsgradient héangen die Differerar dReflektivitdt zwischen 7 und 2 km Hohe
und der mittlere Reflektivitatsgradient zusammene\Whan in Abb. 4.4 erkennt, liegt diese
Differenz bei maximalen Reflektivitdten unterhaltwa 50 dB in Mittel bei ca. —40 dB, ent-
sprechend einem mittleren vertikalen Gradientenv®w@B/km. Es gibt hier jedoch, im Unter-
schied zu den zuvor gezeigten Daten (vgl. Abb. £&B) grof3e Streuung auch bei hohen
Werten der maximalen Reflektivitat. Dies wird durden Umstand erklarbar, dald sich starke
konvektive Zellen mit maximalen Reflektivitaten ud® dB; nicht immer bis in grof3e Hohen
erstrecken und dann zu grof3en vertikalen Reflditisdifferenzen zwischen 7 und 2 km Ho6he
fuhren. Nur bei sehr gro3en maximalen Reflektiatéitvon rund 65 dB wenn also starke
konvektive Zellen vorhanden sind, die sich fast iemnm grof3e Hohen erstrecken, liegen die
mittleren Differenzen der Reflektivitat zwischeruind 2 km H6he meist bei betragsmalfiig ge-
ringen Werten von etwa —10 bis —40 dB.

Abb. 4.5 zeigt einen Vergleich zwischen der Zaht @eden Aufnahmen gefundenen ‘Helles
Band’-Signaturen und der jeweiligen maximalen Refletat. Hier ist kein Zusammenhang

mehr erkennbar. Dieses Ergebnis widerspricht stiaeiner Annahme, dal3 bei starker Kon-
vektion selten ein Helles Band gefunden werden katratiforme Niederschlage dieses aber
haufig aufweisen (vgl. Abb. 4.1). Allerdings kénnauch bei hohen maximalen Reflektivitaten,
wenn in eher stratiformen Niederschlagen einigek&takonvektive Zellen eingelagert sind,

viele Strukturen eines Hellen Bandes gefunden werdeif der anderen Seite kdnnen maliig
starke Niederschlage mit relativ geringen maximakadlektivitaten entweder schwachen kon-
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vektiven Charakter haben, so dafld nur wenige Sigeateines Hellen Bandes gefunden wer-
den, oder sie sind eher stratiform und weisen midbfles Band’-Signaturen auf.
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Abb. 4.5: Streudiagramm der Zahl der gefundenen Signaturen Eigleen Bandes gegen maximale Reflek-
tivitat.
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Abb. 4.6: Streudiagramm der Zahl der gefundenen Signatures Eigleen Bandes gegen mittleren radialen
Gradienten der Reflektivitat.
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Zwischen der Zahl der gefundenen Signaturen eirgiei Bandes und dem mittleren radialen
Reflektivitatsgradienten eines Datensatzes isteterartete Zusammenhang eher zu erkennen
(Abb. 4.6). Bei grof3en mittleren radialen Gradien{@berhalb etwa 1,5 dB/km) findet man
fast keine Signaturen eines Hellen Bandes mehrclHeoNiederschlage werden meist durch
kleine konvektive Zellen geprégt. Der grof3te Tedrd/olumen-Scans, bei denen sich Uber-
haupt Strukturen eines Hellen Bandes nachweisesettaszeichnet sich durch mittlere radiale
Reflektivitatsgradienten von weniger als 1 dB/knf.dn diesen Fallen handelt es sich Uberwie-
gend um stratiforme Niederschlagsereignisse.

Die hier prasentierten Resultate haben gezeigt, sielf® die Zusammenhéange zwischen ver-
schieden charakteristischen Eigenschaften der idreigsionalen Reflektivitatsverteilungen
nicht immer so eindeutig ergeben wie erwartet, sndoft eine grof3e Streuung aufweisen.
Allerdings lassen sich diese Abweichungen meistHhgpezielle Erscheinungsformen der Nie-
derschlagssysteme erklaren. Somit kann durch Beicialigung aller vorgestellten charakteri-
stischen Eigenschaften der Reflektivitatsfelder Ifiassifizierung der Niederschlagsereignisse
erfolgen.

Dies soll anhand von zwei Beispielen demonstrieerden, welche die zeitliche Variation des
Niederschlagstyps zeigen, der aufgrund der erléenefnalysen festgelegt wurde. Wie in Ab-
schnitt 4.1 bereits erwahnt, wird ein Konvektivigitdex berechnet, wenn die maximale gemes-
sene Reflektivitat eines Volumen-Scans geringebalsiB; ist. In den anderen Féllen werden
die Niederschlage als schwach konvektiv (50 < QB& 58) bzw. als stark konvektiv
(DBZnax> 58) eingestuft. In den Abbildungen 4.7 und 4i8dsin diesen Fallen die Konvekti-
vitatsindizes auf 1 (fir 50 < DB#£x < 58) bzw. 1,2 (flir DB4ax> 58) gesetzt worden.

In Abb. 4.7 ist der zeitliche Verlauf des Konvektétsindex am 29. und 30. Juli 1996 darge-
stellt, als zahlreiche Gewitter zu starken Niedbl&gen und vereinzelt Hagel mit Korngré3en
Uber 1 cm fuhrten. Die Analyse der Radardaten ergiald die Niederschlage bis etwa zum
Tageswechsel fast ausschliel3lich stark konvektivewaAnschlieRend waren sie nicht mehr
klassifizierbar (Kreuze in der Abb.).

14 + Konvektivitatsindex am 29./30. 7. 1996 | @ Konvektivitatsindex aussagekraftig
X Konvektivitétsindex nicht aussagekraftig
1,2 1 0000 00N0000000000000000000 S000000000000000000000000000000 €000 stark konvektiv
x lre ¢ ®
©
£
2 087 schwach konvektiv
s
2 X X
% 0,6 + X x X
S D € ¢V
5 x KX 1’8
v 04+ X X X
stratiform
0,2 + >§§$(
X
0 f f f f f f {
12:00 15:00 18:00 21:00 0:00 3:00 6:00 9:00

Uhrzeit (MESZ)

Abb. 4.7: Verlauf des Konvektivitatsindex am 29. und 30. Juli 199&uge bedeuten, dal’ der Konvektivi-
tatsindex nicht als aussagekraftig aufgefal3t werden darf, dzugehdrige Qualitatsparameter zu gering
war.
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Abb. 4.8: Wie Abb. 4.7, jedoch fir den 25. und 26. Februar 1997.

Abb. 4.8 zeigt den Verlauf des Konvektivitatsindam 25. und 26. Februar 1997. An diesen
Tagen kam es durch intensive Niederschlage, verundit einer Schneeschmelze im
Schwarzwald, zu einer bedrohlichen HochwasserlageOderrhein und seinen Nebenflissen.
Man erkennt, daf3 diese Niederschlage abwechselad bhrere Stunden stratiformen Cha-
rakter (von etwa O Uhr bis 9 Uhr am 25. und vonUBr am 25. bis 3 Uhr am 26. Februar)
und konvektiven Charakter aufwiesen (am 25. zwisc@aJhr und 18 Uhr und am 26. zwi-
schen 3 Uhr und 9 Uhr). AulRerdem gab es PhaseminkeKlassifizierung nicht zulassen.
Gerade dieses zweite Beispiel macht deutlich, wiehtig zeitlich hoch aufgeloste Nieder-
schlagsdaten sind, wenn man flachenhafte NiedexgsBUmmen fiir stratiforme und konvekti-
ve Niederschlage getrennt betrachten will. Die imhRen dieser Arbeit ermittelten und im
nachsten Kapitel prasentierten Summenverteilungamhen auf 24stindigen Niederschlags-
summen, da die zu Vergleichszwecken herangezogba&n der meisten Bodenstationen nur
mit dieser zeitlichen Auflosung vorliegen. Fir denAbb. 4.8 gezeigten Zeitraum muf3ten die
Tagessummen der Niederschlage als nicht klassthaieeingestuft werden, da der Nieder-
schlagstyp jeweils Uber etliche Stunden abwechsstratiform und schwach konvektiv war.
Die Radardaten liegen zwar mit hoher zeitlicher IBsfing vor und kénnen damit auch fir die
kurzeren Zeitrdume einheitlichen Niederschlagstypsennt erfaldst werden, allerdings kdnnen
nur von wenigen Bodenstationen entsprechend Zeiflidfgeloste Niederschlagsdaten zu Ver-
gleichen herangezogen werden.

Neben den bisher analysierten Grol3en wurde flirdemaum vom Juli 1996 bis August 1997
durch lineare Regression aller Reflektivitidtsdatdie in einer Entfernung zwischen 5 und
20 km Entfernung vom Radar und bis in eine H6he igh km gemessen wurden, auch der
mittlere vertikale Gradient der Reflektivitat inedier Schicht ermittelt. Die Betrachtung dieses
Vertikalgradienten ist dadurch motiviert, dafl3 digedlerschlagsintensitaten ja aus Reflektivi-
tatsdaten in 1,5 km HOhe berechnet werden und ddieeffrage beantwortet werden muf3, wie
sich die Reflektivitat unterhalb dieser Hohe veraridAuch fiir diese Regressionen wurden nur
solche Daten verwendet, die weitgehend frei von &athos sind und mit grol3er Sicherheit
von Niederschlagen stammen. Dazu wurden wiederuenhten der tiefsten Elevationen
(unterhalb 3°) ebenso wie alle Werte unterhalb BS derworfen.
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Abb. 4.9: Histogramm der im Zeitraum Juli 1996 bis August 1997 ameten mittleren Vertikalgradienten
zwischen dem Boden und 1,5 km Hohe. Ein positiver Gradiedeutet Zunahme, ein negativer Abnahme
der Reflektivitat mit der Hohe.

Abb. 4.9 zeigt ein Histogramm der errechneten emth vertikalen Reflektivitatsgradienten
zwischen dem Boden und 1,5 km Hohe. Die Verteilistghahezu symmetrisch mit dem Ma-
ximum im Intervall zwischen —-0,25 und +0,25 dB/kiDas bedeutet, dal3 nach Analyse der
Reflektivitatsdaten des C-Band Dopplerradars uratieri,5 km Hohe im Mittel keine Veran-
derung der Reflektivitat zum Boden hin stattfindeih. die Reflektivitat konstant ist. Damit ist
es auch zulassig, die NiederschlagsintensitdtendansReflektivitatsdaten in dieser Hohe zu
berechnen. Es gibt aber eine ganze Reihe von Fdlleidenen die Reflektivitat in den unter-
sten 1,5 km H6he um einen geringen Betrag mit zameider Hohe abnimmt oder zunimmt,
wobei insgesamt eine leichte Tendenz zu schwaclathesn Gradienten, d.h. geringfligig mit
der Hohe abnehmenden Reflektivitdtsdaten erkensbar

Die grof3en Abweichungen von im Mittel vertikal kdaster Reflektivitdt in den untersten
1,5 km Hohe treten hauptséchlich im Winter auf, wbb. 4.10a zeigt. Auch finden sich in
diesem Falle bedeutend mehr Situationen mit schwedativem Gradienten als mit positivem
Gradienten, d.h. es Uberwiegen die Ereignissedbaen die Reflektivitat leicht mit der Hohe
abnimmt. Im Sommer dagegen (Abb. 4.10b) findet manin wenigen Féllen eine signifikante
Anderung der Reflektivitat in den untersten 1,5 Khe.

Kunz (1998) kam im Rahmen von Untersuchungen deremiem vertikal zeigenden K-Band
FMCW Radar durchgefuihrten Messungen zu einem andergebnis. Er fand bei der Analyse
sowohl der Schicht zwischen 200 und 700 m als amefschen 200 und 1200 m Hohe im
Mittel einen Gradienten von rund —2 dB/km, alsoesgteutliche Abnahme mit der Hohe. Diese
wurde, bis in 1,5 km H6he fortgesetzt, dort um et3vdB geringere Reflektivitdtswerte als am
Boden ergeben. Die aus den bodennahen Reflektdi#ien abgeleiteten Niederschlagsmengen
mui3ten etwa 50 % hoher ausfallen, als die aus R@flgitsdaten in 1,5 km H6he ermittelten.
Die Diskrepanz zwischen den von Kunz (1998) gefuraeErgebnissen und den zuvor darge-
stellten Ergebnissen der Analysen von Daten desa@eéBDopplerradars sind derzeit noch Ge-
genstand n&herer Untersuchungen.
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Abb. 4.10: Wie Abb. 4.9, jedoch (a) fur die Wintermonateviimber 1996 bis Mérz 1997 und (b) fur die
Sommermonate Juli und August 1996 sowie Mai bis August 1997.
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5 Summen stratiformer und konvektiver Niederschlage

Der Einflul3 der Orographie auf die Entwicklung vbiiederschlagssystemen a3t sich gut an-
hand von flachenhaften Verteilungen langerfristifgederschlagssummen analysieren. Hierbei
treten Regionen, in denen Verstarkung oder Abschwig von Niederschlagen zu beobachten
sind, deutlich hervor. Um die Wirkung der Orograpibei diesen Verstarkungs- oder Ab-
schwachungsprozessen richtig beurteilen zu konnarf} die Anstromungsrichtung bertck-
sichtigt werden. Aul3erdem ist es notig, die untkiedlichen Niederschlagstypen stratiform,
schwach konvektiv und stark konvektiv zu betrachtda die Orographie die Entwicklung
stratiformer Niederschlage anders beeinflu3t aés Entwicklung von konvektiven Nieder-
schlagen.

Langjahrige Reihen von Niederschlagsmessungen ae&iationen aus dem Oberrheingraben
und den anliegenden Mittelgebirgen gibt es in groRahl. Eine detaillierte Ubersicht tiber die
mittleren monatlichen Niederschlagssummen des &igis 1961-1990 fur Baden-Wirttem-
berg und einige angrenzende Gebiete findet marMigir (1996). Die dort gezeigten Vertei-
lungen von Niederschlagsmengen beruhen auf Messuagn Uber 700 Bodenstationen. Es
zeigt sich dabei, dal3 —im langjahrigen Mittel —allen Monaten im Schwarzwald wesentlich
héhere Summen gemessen werden als im Oberrheingr&le Unterschiede sind im Winter
besonders grol3, wenn im Oberrheingraben durchslitimidO bis 50 und in den Gipfellagen
des Schwarzwaldes bis tber 200 mm NiederschlagMwoat fallen. In den Sommermonaten
werden dort durchschnittlich meist weniger als 1B gemessen, wahrend es in der Ober-
rheinebene mit etwa 50 bis 70 mm mehr Niedersclgitag als in den Wintermonaten. In den
Sommermonaten ist ein grofRer Teil des Niederschagsektiven Typs. Solche Niederschla-
ge werden, wie im 2. Kapitel bereits angedeutef,\éel komplexere Weise von der Orogra-
phie beeinflu3t als stratiforme Niederschlage, uheist durch Hebungsprozesse im Luv von
Gebirgen und tber deren Kammen erheblich verstagtten.

Eine Gliederung der Niederschlagssummen nach fetnaign, schwach konvektiven und stark
konvektiven Ereignissen ist mit dem im vergangeKapitel vorgestellten Verfahren maoglich
geworden. Damit kann auch der unterschiedlichel@itier Orographie auf die Entwicklung
dieser verschiedenen Niederschlagsarten herausgeariverden. Zu diesem Zweck folgen
nun Darstellungen von Niederschlagssummen, diedamsDaten des C-Band Dopplerradars
des IMK abgeleitet und mit Bodenmessungen vergicheerden. Im Abschnitt 5.1 werden
diese Daten im Hinblick auf den Niederschlagstypl ulie Verteilung zu verschiedenen Jahres-
zeiten hin analysiert. Im darauffolgenden Abschbit2 werden die Summenverteilungen ver-
schiedener Niederschlagstypen bei unterschiedliémstromungsrichtungen untersucht.

Der fur die Analysen gewahlte Zeitraum erstreckihsvom Januar 1996 bis zum April 1998.
Obwohl das Radar schon seit 1993 in Betrieb istrdeuauf die Daten bis 1995 nicht zurtick-
gegriffen, da bis Dezember 1995 eine lange Baurergilunmittelbarer Nahe des Radars eine
quantitative Analyse in groRen Teilen des Beobaotisgebiets unmdglich machte (vgl. Gysi,
1995). Im Dezember 1995 wurde das Radar mittelssifurmes um weitere 8 Meter angeho-
ben, so dal3 nun die meisten Baume keinen EinfluRrraaf die Niederschlagsmessung haben.
Aus den vom Radar aufgezeichneten Reflektivitdesdaturden zunachst flachenhafte Vertei-
lungen der Niederschlagsintensitat berechnet urmmdusadurch zeitliche Integration jeweils
Tagessummen — 24stindige Summen bis 7:00 Uhr MEZ BZ00 Uhr MESZ — gebildet. Die-
se Niederschlagssummen sind mit den Messungen erelnghr, die an etwa 350 Nieder-

10 Zur quantitativen Messung von Niederschlagen wird seit 1994 kiehe im Umkreis von 120 km um das
Radar gewahlt (vgl. Abb. 3.1).
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5 Summen stratiformer und konvektiver Niederschlag

schlagsstationen des Deutschen Wetterdiensteshevelomal taglich zu dem genannten Zeit-
punkt abgelesen werden, im Beobachtungsgebiet ddafR durchgefiihrt wurden. Neben die-
sen Stationen gibt es noch rund 150 Ombrometeostati im Beobachtungsgebiet des Radars,
die Niederschlagsdaten in hoher zeitlicher Aufligliafern. Der gréf3te Teil dieser Stationen
ist jedoch erst seit Beginn des Jahres 1997 koiatitich in Betrieb, weshalb auch von diesen
Stationen nur Tagessummen verwendet werden.

Bei der Berechnung der Niederschlagssummen aufddardaten mufite auf Korrekturen von
Effekten durch das Helle Band und von Abschattuffgkeen durch orographische Hindernisse
verzichtet werden, da eine Kombination der entspeaden Algorithmen bislang nicht moglich
ist. Dann soll, wie in Abschnitt 3.2 bereits erwélwurde, auch eine Abschattungskorrektur
anhand von zeitlich und rdumlich variablen Vertpalfilen der Reflektivitat einhergehen.

Die Niederschlagsverteilung soll auf der Basis iaagessummen im Hinblick auf den Nieder-
schlagstyp (stratiform, schwach oder stark konwekiiler nicht klassifizierbar) und die An-
stromungsrichtung analysiert werden. Daher musssnTgp des Niederschlags und die An-
stromungsrichtung jeweils fir einen Tag ermittelendlen. Beziglich des Niederschlagstyps
wird der im vorangegangenen Kapitel vorgestelltgaxithmus verwendet. Als Anstrémungs-
richtung wurde die Windrichtung in etwa 2 km H6hevgahlt, die man mit der VVP-Methode
(vgl. Abschnitt 3.1) aus den Windgeschwindigkeitsades Radars erhalt. Diese Daten liegen
mit einer hohen zeitlichen Auflésung von 10 Minutear, und die berechneten Windprofile
stimmen meist gut mit den aus Radionsondenaufstiegggvonnenen Daten Uberein (Sacher,
1997). Die Anstromungsrichtung wird wie bei GysB@ und 1998) in acht 45° breite Sekto-
ren eingeteilt: von Nord bis Nordost, von Nordos Bst usw. Bei der Betrachtung von Ta-
gessummen wird die Anstromungsrichtung nur daneraisolchen Sektor zugeordnet, wenn
die Windgeschwindigkeit in etwa 2 km HOohe durchgathenindestens 10 kn betragt, die Wind-
richtung in dieser H6he wéhrend mindestens vierftelmdes Tages in diesem Sektor liegt und
zwischen dem Bodenniveau und etwa 4 km Ho6he nitiar iie benachbarten Sektoren hinaus
variiert.

5.1 Analyse der Niederschlagssummen in Bezug adéhreszeit und Niederschlagstyp

Fur den Zeitraum Januar 1996 bis April 1998 wurdagliche Niederschlagssummen aus den
mit dem Radar gemessenen Reflektivitdtsdaten enstcibes weiteren liegen aus diesem Zeit-
raum Tagessummen von rund 350 Boden-Niederschigss¢n des Deutschen Wetterdien-
stes und — meist ab Januar 1997 — von weiteren @ Ombrometerstationen im Beobach-
tungsgebiet des Radars vor. Bei Ausfall einer Nisdelagsstation wurde der fehlende Wert
durch abstandsgewichtete Interpolation der an denam nachsten liegenden Niederschlags-
stationen gemessenen Daten ersetzt. Bei einem IRdsfaRadars fehlen natirlich dessen Da-
ten aus dem Beobachtungsgebiet, so dal’ bei deurigjldon Niederschlagssummen erheblich
zu kleine Werte resultieren kdnnen. Beim Vergleidn aus Radardaten ermittelten und an
Bodenstationen gemessenen langerfristigen Niedeggtummen koénnen daher deutliche
Unterschiede sichtbar werden, die auf Ausfallzeitlas Niederschlagsradars zurtickzufiihren
sind. Um einen Eindruck von der Reprasentanz derden Radardaten abgeleiteten Nieder-
schlagssummen zu geben, ist in Tab. 5.1 fir jedem# des Analysezeitraums die Zahl der
Tage angegeben, an denen das Radar mindesterStdneien hintereinander ausgefallen war,
unabhangig davon, ob in dieser Zeit Niederschlag&graen oder nicht. Die langsten ununter-

brochenen Ausfallzeiten traten von Marz bis Mai I98i einem Umbau der Radar-Hardware
und im Dezember 1996 und Januar 1997 nach einenséxtiruch im Elevationsgetriebe auf.

Im Mai 1996 wurde ein Verstarker beschadigt, flundecht sofort Ersatz beschafft werden
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konnte. Daher sind hier zahlreiche Niederschlagssemfir eine quantitative Analyse nicht
verfugbar. Im Juli 1996 gab es zahlreiche Unterbusgen von einigen Stunden Dauer, da die
Antenne nachts haufig in einen fehlerhaft justiarEdevations-Endschalter fuhr.

Tab. 5.1: Zahl der Tage mit mindestens dreistindigeinterbrochener Ausfallzeit
des Niederschlagsradars.

Jahr Jan. Feb. Marz April Mai Juni Juli Aug. Sept. Okto\N Dez.
1996 8 7 12 14 16 6 23 4 4 2 4 8
1997 17 5 26 30 12 5 1 3 1 0 0 0
1998 O 1 2 5

Die Verluste durch Ausfalle des Radars werden aaichand von Abb. 5.1 deutlich. Dort ist
die Verteilung der Niederschlagssummen wiedergegethe an den Bodenstationen wahrend
der Tage gemessen wurden, an denen das Radar garati®er Betrieb wal: Ortlich wurden

in diesen Zeitraumen insgesamt tber 500 mm Niedidagaegistriert. Durch zuséatzliche kurz-
zeitige Ausfalle des Radars an anderen Tagen ginggtere Niederschlagsdaten verloren.

Bei den nun folgenden Analysen der Niederschlagssemwerden neben den Radardaten je-
weils auch die Ergebnisse der Bodenmessungen augldetischen Zeitrdumen zu Vergleichs-
zwecken gezeigt. Um einen Uberblick der NiedersgéNerteilung im Beobachtungsgebiet des
Radars zu geben, werden zun&chst die Summenvedeitualler im Zeitraum Januar 1996 bis
April 1998 registrierten Niederschlage betrachtdblf. 5.2). Hierbei wurden auch von den
Bodenstationen nur Messungen von den Tagen bexltigti, an denen das Radar in Betrieb
war.

Die aus den Radardaten gewonnenen Niederschlagssurffbb. 5.2a) liegen im Oberrhein-
graben nordlich von Karlsruhe und sudlich von Sbafgy zwischen 1200 und 1600 mm; zwi-
schen Karlsruhe und StraBburg liegen sie mit 168@B00 mm etwas hoher. Ahnliche Werte
werden auch im Bereich des sudlichen Odenwaldess¢hen Mannheim und Heilbronn) und
im sudlichen Pfalzerwald (stidlich von Kaiserslaaterreicht). Noch hohere aus den Radarda-

Abb. 5.1: An den Bodenstationen gemessene Nieder-
schlagssummen vom Januar 1996 bis April 1998
wahrend der Tage, an denen kein Radarbetrieb mog-
lich war.

mm
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1 Wwie schon in Kap. 3 erwahnt, liegen aus Frankreich niegime Niederschlagsdaten des Beobachtungszeit-
raums vor. Daher bleibt der entsprechende Bildaussdemittils ausgespart.
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Abb. 5.2: Niederschlagssummen von Januar 1996 bis April 1998i(gemer Tage mit Radarbetrieb):
(a) abgeleitet aus den Daten des Radars und (b) erndtteth Interpolation der an den eingezeichneten
Stationen gemessenen Werte.

ten abgeleitete Niederschlagssummen findet mareilei des nordlichen Schwarzwaldes. Dort
sowie im Odenwald und auch im Bereich der nordlithMogesen am linken unteren Rand des
Beobachtungsgebiets findet man kleinraumig sehehterte, die durch ungentgend gefilterte
Bodenechos verursacht werden. An den Randern debdftungsgebiets fallen die Nieder-
schlagssummen aufgrund von Abschattungseffekten ldeim aus, besonders im Stden und
Osten hinter dem Schwarzwald und den Higeln descKgau sowie im Nordwesten hinter
dem Pfalzerwald.

Diese Abschattungseffekte werden besonders deuthkieimn man zum Vergleich die an den
Bodenstationen gemessenen Werte betrachtet (ABb).5Bei der Darstellung sind nur die
Tage beriicksichtigt, an denen auch das Radar indbetvar. Man erkennt dort, daf3 im sudli-
chen Hunsrick (am auf3ersten linken Rand) eine weiRegion erhdhter Niederschlagssum-
men von teilweise tber 2000 mm liegt. Die verstérktiederschlagstatigkeit im Schwarzwald
tritt hier ebenfalls viel deutlicher hervor; an dBodenstationen wurden im Beobachtungszeit-
raum teilweise weit Gber 3000 mm registriert. Digssaden Radardaten abgeleiteten leicht er-
hohten Niederschlagsmengen im studlichen Odenwaldesdie verringerten Summen im nord-
lichen Oberrheingraben werden von den Bodenmessubgstatigt. Wenn man die (nicht ge-
zeigte) Verteilung der Bodenmessungen des gesadgiraums, einschliel3lich der Tage ohne
Radarbetrieb, betrachtet — d.h. die in Abb. 5.1 édmb. 5.2b gezeigten Mengen addiert — so
ergibt sich kein wesentlich anderes Bild. Die gréf8iNiederschlagsmengen im Nordschwarz-
wald liegen dann sogar tber 4000 mm.

Bei der Analyse der im gesamten Beobachtungszeitraegistrierten Niederschlagssummen
wird deutlich, dal? vor allem tber den Mittelgebing&.B. Schwarzwald, Odenwald, Pfalzer-
wald) zum Teil wesentlich hohere Niederschlagsmeradtreten als im Oberrheingraben. Die-
se Unterschiede sind jedoch bei stratiformen unavietitiven Niederschlagen nicht einheitlich,
wie aus den Abbildungen 5.3 bis 5.5 hervorgeht.rBettet man zunachst die Niederschlags-
summen von stratiformen Niederschlagsereignissé (A.3), so ergibt sich ein &hnliches Bild
wie bei den Summen aller Niederschlage, unabhamgiy deren Typ. Uber dem nordlichen
Schwarzwald, dem sidlichen Odenwald und dem sielidRfalzerwald erkennt man sowohl
bei der aus den Radardaten ermittelten Niederssblagmenverteilung als auch bei den Mel3-
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Abb. 5.4: Wie Abb. 5.2, d.h. gesamter Beobachtungszeitrgesoch nur fiir schwach konvektive Nieder-
schlage.

werten der Bodenstationen erhéhte und im nordlicBéerrheingraben verminderte Nieder-
schlagsmengen. In der aus den Radardaten abgefei&tmmenverteilung erkennt man ei-
nige unterbrochene konzentrische Strukturen abvedotiserhohter und verminderter Nie-
derschlagssummen (Abb. 5.3a). Diese Strukturen @rediirch das bei stratiformen Nieder-
schlagen haufig vorhandene Helle Band verursacla,inv dritten Kapitel bereits dargelegt
wurde.

Auch die in Abb. 5.4 gezeigte Summenverteilung dehwach konvektiven Niederschlage
zeigt ein &hnliches Muster. Allerdings erkennt nieer in der Darstellung sowohl der aus den
Radardaten berechneten Summen als auch der Bodsaummges zahlreiche kleinrAumige
Strukturen, die durch einzelne konvektive Niedelagszellen verursacht werden. Hier wird
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5 Summen stratiformer und konvektiver Niederschlag

bereits ein Vorteil der Niederschlagsmessung mmiesi Radar gegenuber derjenigen mit Bo-
denstationen offensichtlich: Wahrend das Radar jedevektive Zelle quantitativ erfassen
kann, findet man bei den Bodenstationen nur vesdirerhohte Niederschlagssummen.

Bei stark konvektiven Niederschlagen ist die Sturldrung der Niederschlagssummen noch
feiner als bei schwach konvektiven Niederschlad@ies geht aus der Abb. 5.5a hervor, in der
die Verteilung der aus den Radardaten ermittelt@dbdrschlagssummen von Tagen mit stark
konvektiven Niederschlagen gezeigt wird. Dort emteman kleinrAumige Gebiete mit beson-
ders hohen Niederschlagsmengen u.a. in unmittelidddibe des Radars und in einem von dort
nach Westen gerichteten breiten Streifen, ferndlarg des Rheins zwischen Karlsruhe und
Stral3burg, im sudlichen Odenwald und zwischen Pieirm und Stuttgart. In den Ergebnissen
der Niederschlagsmessungen an Bodenstationenijngie mittleren Abstand von fast 10 Kilo-
metern haben, bleiben die kleinrAumigen Struktugedi3tenteils unsichtbar (Abb. 5.5b). Es
wird aber offensichtlich, daf? die Orographie diet\iicklung stark konvektiver Niederschlage
anders beeinflut als die Entwicklung von stratifen Niederschldgen. So werden im
Schwarzwald zwar immer noch die gré3ten Werte ehte{an einigen Bodenstationen tber
300 mm), allerdings gibt es &hnlich hohe Werte aumlOberrheingraben westlich von Karls-
ruhe. Man erkennt aul3erdem, dal? die Region erhdtieeterschlagsmengen im Schwarzwald
bei stark konvektiven Niederschlagen weiter ostlielgt als bei stratiformen Niederschlagen.
Dies laf3t sich auf die Tatsache zuriickfuhren, daR giof3te Teil stark konvektiver Nieder-
schlage im Beobachtungsgebiet bei stidwestlichewbsstlicher Anstromung oder bei schwa-
chem Wind fallt. Hierauf wird im Abschnitt 5.2 néaheingegangen.

Nicht unerwéhnt bleiben soll auch die Verteilungnviliederschlagssummen, die sich nicht in
eine der drei Klassen stratiform, schwach konvektier stark konvektiv einteilen lassen. Hier
ergibt sich ein ahnliches Bild wie bei stratiformélederschlagen, wobei aus den Messungen
der Bodenstationen hervorgeht, dal3 die Unterschiedeschen den hohen Werten im
Schwarzwald und den geringen Mengen im nérdlichdrei@heingraben besonders grof3 sind
(vgl. Abb. 5.6).
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Abb. 5.5: Wie Abb. 5.2, d.h. gesamter Beobachtungszeitrgeotoch nur fur stark konvektive Niederschla-
ge.
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Abb. 5.6: Wie Abb. 5.2, d.h. gesamter Beobachtungszeitrgeohoch nur fur nicht klassifizierbare Nieder-
schlage.

Wie bereits zu Beginn dieses Kapitels erwéhntefalin der Region des Oberrheingrabens in
den Wintermonaten meist stratiforme Niederschlagahrend in den Sommermonaten die
konvektiven Niederschlage Uberwiegen. Dies gehhauts Tab. 5.2 hervor, in der die Zahl der
Tage mit den einzelnen Niederschlagstypen fur dim®erhalbjahre und die Winterhalbjatre
und fur den gesamten Beobachtungszeitraums angegeie

Tab. 5.2: Zahl der Tage mit stratiformen, schwacid stark konvektiven Nieder-

schlagen.

schwach stark nicht klas- ohne Nieder-
Zeitraum stratiform konvektiv konvektiv sifizierbar schlad®
Winter 78 4 0 131 150
Sommer 14 52 48 81 111
Jan. 96 bis April98 114 65 50 264 358

Daher ist es nicht verwunderlich, daf3 die Verteguder Niederschlagssummen in den Winter-
halbjahren stark der Verteilung stratiformer Niestdldage &hnelt (Abb. 5.7, vgl. auch
Abb. 5.3). Man findet besonders hohe Niederschlagsgran im Schwarzwald und besonders
geringe im nordlichen Oberrheingraben. Bei der ¥tuhg der aus den Radardaten abgeleite-
ten Niederschlagssummen treten wiederum die kongehen Strukturen hervor, die durch
das Helle Band verursacht werden.

2 Hierbei wurden zum Sommerhalbjahr jeweils die Monatei Mis September und zum Winterhalbjahr die
Monate November bis Marz (ohne Marz 1997, wegen des Rdddraus) gezahlt; die Ubergangsmonate April
und Oktober wurden weggelassen.

13 :0hne Niederschlag’ bedeutet: alle Tage, an denen mit Rentar kein Niederschlag gemessesn wurde, d.h.
sowohl niederschlagsfreie als auch solche Tage, an désmeRadargerét nicht in Betrieb war.
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Abb. 5.8: Wie Abb. 5.7, d.h. fur die Wintermonate, jedoalr fir stratifo

rme Niederschlage.

Besonders grof3e Unterschiede zwischen den Niedagssfummen in den Mittelgebirgen
(insbesondere im Schwarzwald) und dem nérdlicheer@ieingraben sowie dem Stuttgarter
Raum sind bei winterlichen stratiformen Niedersgeld anzutreffen (Abb. 5.8). Bei der Ver-
teilung der Summen konvektiver Niederschlage im t&firerkennt man wiederum zahlreiche

kleinrdumige Strukturen (Abb. 5.9). Aufgrund derriggen Za

hl der Falle ist diese Verteilung

aber sicherlich nicht reprasentativ fur winterlidkenvektive Niederschlage.

Wahrend in den Wintermonaten hauptséchlich stratieoNied

erschlage fallen und die Vertei-

lungen der Niederschlagssummen der Winterhalbjdharesr ein &hnliches Bild ergeben wie die
Verteilungen der stratiformen Niederschlage deszgarBeobachtungszeitraums, treten in den
Sommermonaten wegen der dann haufig labilen Salghtder Atmosphére vorzugsweise
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2, d.h. alle Niederschlagsarten, jaduar fir die Sommermonate (Mai bis Septem-

n FrBudenst,

Abb. 5.10: Wie Abb. 5.
ber 1996 und 1997).

konvektive Niederschlage auf. Abb. 5.10 zeigt dietsprechende Verteilung der Nieder-
schlagssummen. Diese 4Rt eine gewisse Ubereinstimmit den Verteilungen schwach kon-
vektiver Niederschlage erkennen (vgl. Abb. 5.4)e Dibheren Niederschlagsmengen treten im
Schwarzwald, geringe Summen im ndrdlichen Oberdraiben und der Rheinpfalz zwischen
Kaiserslautern und Bingen auf. Obwohl die stark kektiven Niederschlage fast ausschlief3lich
in den Sommermonaten gefallen sind (vgl. Tab. 5z2)gen sich bei den entsprechenden Nie-
derschlagsverteilungen (Abb. 5.5) doch erheblicheldschiede im Vergleich zu allen Som-
merniederschlagen. Man findet beispielsweise lakskonvektiven Niederschlagen nicht mehr
Uber den Gipfeln des Schwarzwaldes, sondern audhclbosdavon sowie teilweise im
Oberrheingraben grof3e Niederschlagssummen. Einscpale Gleichsetzung konvektiver mit
sommerlichen Niederschlagen ist daher nicht geferigt.
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Abb. 5.11: Wie Abb. 5.10, d.h. fir die Sommermonate, jedaghfiar schwach konvektive Niederschlage.

< al

Betrachtet man nur schwach konvektive sommerlicleddrschlage, so ist es nicht verwun-
derlich, dal3 die entsprechende Summenverteilung fast unverandertes Bild ergibt
(Abb. 5.11), wobei wiederum zahlreiche kleinrAumiggeukturen aufgrund einzelner konvekti-
ver Zellen erkennbar werden. Bei der Verteilung 8ammen sommerlicher stark konvektiver
Niederschlage findet man noch wesentlich ausgepréadtleinraumige Strukturen als bei den
schwach konvektiven Niederschlagen. Die entspredfemarstellungen sind nahezu identisch
mit den in Abb. 5.5 gezeigten Verteilungen (weilde stark konvektiven Niederschlage fast
ausschlief3lich in den Sommermonaten gefallen smdl, Tab. 5.2) und brauchen daher nicht
wiederholt zu werden.

Bei neutraler oder stabiler Schichtung der Atmosph&nnen auch in den Sommermonaten
stratiforme Niederschlage auftreten. Diese weiselo¢h eine ganz andere Verteilung als win-
terliche stratiforme Niederschlagen auf (Abb. 5.¢gl. mit Abb. 5.8). Man erkennt sowohl in
der aus den Radardaten ermittelten Summenvertedisiguch in der Darstellung der Boden-
messungen, dal’ die Niederschlagsmengen von Nordwebt Sidost zunehmen. Im Gegen-
satz zu winterlichen Verhaltnissen fallt bei somlisen stratiformen Niederschlagen auch auf
der westlichen Schwabischen Alb fast genausoviebdischlag wie im Schwarzwald (das geht
nur aus den Bodenmessungen hervor). Eine Erklafiandiese Verteilung der Niederschlags-
summen ist die Tatsache, daf in den Sommermonatkfiticleuropa grof3raumige Aufgleit-
prozesse mit intensiven stratiformen Niederschlagenbei langsam ziehenden oder stationa-
ren Tiefdruckgebieten vorkommen, die meist mit stgenten Kaltlufttropfen in der mittleren
Troposphare einhergehen. Sehr haufig verlauft diglbahn eines solchen dann als Genua-
Zyklone bezeichneten Tiefdruckgebiets vom Golf véenua Uber den Alpenraum ins Ostliche
Mitteleuropa, wobei in Deutschland hauptsachlich 8&édosten Niederschlag erhalt.
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Abb. 5.12: Wie Abb. 5.10, d.h. fir die Sommermonate, jedaghfirr stratiforme Niederschlage.

Die Analysen der Niederschlagssummen in Bezug &ifldhreszeit und den Niederschlagstyp
haben ergeben, dal} die Verteilung der Summen egitkaid davon abhéngt, ob es sich um
stratiforme oder konvektive Niederschlage hande#i stratiformen und, mit gewissen Ein-
schrankungen, auch bei schwach konvektiven Nietdiigen treten die grofRten Summen Utber
den hochsten Mittelgebirgen und wesentlich kleindtengen im Oberrheingraben auf. Da
stratiforme Niederschlage meist bei neutraler ostabiler Schichtung der Atmosphére fallen
und schwach konvektive Niederschlage Uberwiegendiéenger Labilitat, belegen die gefun-
denen Resultate, daR in diesen Fallen die erzwungrbung beim Uberstromen von Mittel-
gebirgen der entscheidende Antrieb fir verstarkiezlsrschlagsbildung ist.

Ein ganz anderes Bild zeigt sich bei stark konwedti Niederschlagen, die nur in einer hinrei-
chend labil geschichteten Atmosphére entstehendwnim diesem Falle findet man die groR3-
ten Summen unter anderem in einigen Gebieten irtlaréin Oberrheingraben, was auf bevor-
zugtes Auftreten starker Konvektion in diesen Gefggnhindeutet. Deutlich wurde auch, daf3
sich konvektive Niederschlage durch eine feine B ihrer Summenverteilungen auszeich-
nen, die nur bei einer Datenerfassung mit hohemtiéher Auflosung identifiziert werden kon-
nen. Dies belegt die Notwendigkeit der Niederschiagssung mit einem Radargerét, das zum
einen die Niederschlagsdaten in hoher raumlichet zsitlicher Auflosung liefert und dessen
MelRwerte zum anderen die Festlegung des Niedegstiglas anhand des in dieser Arbeit vor-
gestellten Verfahrens erlaubt.

Dariiber hinaus konnte gezeigt werden, daf} einegbailes Gleichsetzung sommerlicher mit
konvektiven Niederschlagen nicht zulassig ist. Egaben sich teilweise deutliche Unterschiede
in den entsprechenden Summenverteilungen. Wahrémdsachon bekannte Verteilung der
sommerlichen Niederschlage mit grof3en Werten Uleer Mittelgebirgen und geringen Werten
in der Oberrheinebene (z.B. Miuhr, 1996) anhandggareigten Abbildungen bestétigt werden
konnte, liefern insbesondere die stark konvektidaderschlage eine wesentlich andere Ver-
teilung und deuten auch einige Gebieten im Obendraben mit bevorzugter konvektiver Ak-
tivitat an. Ebenso stellte sich bei den Analysenals, dal3 sich die Verteilungen stratiformer
Niederschlage im Sommer wesentlich von denen imt&innterscheiden. Auch diese Resul-
tate konnten erst gefunden werden, nachdem einssHilderung der Niederschlage moglich
geworden ist.
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5 Summen stratiformer und konvektiver Niederschlag

5.2 Analyse der Niederschlagssummen in Bezug auf Mdrichtung
und Niederschlagstyp

Die Analyse langerfristiger NiederschlagssummenRlegion des Oberrheingrabens und seiner
angrenzenden Mittelgebirge zeigt, wie im vorhergelen Abschnitt dargelegt wurde, die
groRten Werte Uber den Gipfeln des Schwarzwaldesdia kleinsten Mengen im ndrdlichen
Oberrheingraben und der Rheinpfalz. Diese Nieddmgsherteilung wird entscheidend durch
die orographische Struktur beeinflu3t, wobei dies&kdmungsrichtung eine grol3e Rolle spielt.
Sehr viele Niederschlage treten im Beobachtungsgelds Radars bei siidwestlicher bis west-
licher Anstromungsrichtung auf. Dies geht aus T&aB. hervor, in der die Zahl der Tage mit
Niederschlag im Beobachtungszeitraum vom Janua6 D@9 April 1998 fir die verschiedenen
Anstromungsrichtungen und die verschiedenen Nietidagstypen eingetragen sind.

Tab. 5.3: Zahl der Tage mit vom Radar erfa3ten Risdhlagen in Abhangigkeit
von der Anstrémungsrichtung und vom Niederschlggsty

Anstromungs- schwach stark nicht klas-
richtung” stratiform konvektiv konvektiv sifizierbar insgesamt
NNO 1 1 2 15 19
ONO 2 0 0 9 11
0SsO 2 1 0 5 8
SSO 1 1 0 2 4
SSW 10 9 1 15 35
Wsw 39 21 13 74 147
WNW 12 3 8 40 63
NNW 7 1 6 18 32
SW-W* 56 31 22 103 212
Schwachwind® 20 14 11 24 69
alle Tage 114 65 50 264 493

Der Tabelle kann weiterhin entnommen werden, dagdblischlage bei dstlichen bis sudostli-
chen Anstromungsrichtungen sehr selten sind. Wagien mit solchen Anstromungsrichtun-

gen sind in Mitteleuropa meist durch Trockenheikgenzeichnet. Dennoch treten in Sud-
deutschland bei bodennahen 6stlichen Winden ofieeslerschlage auf, beispielsweise in Si-
tuationen mit einem nahezu stationaren Tiefdruclegeliber dem Alpenraum. Dann dreht die
Windrichtung aber mit zunehmender Hohe meist Ub@&tdSt auf Sud bis Sudwest, so daf? sich
in diesen Fallen wegen der starken Scherung kaimdeatige Anstromungsrichtung festlegen
[ant.

Konvektive Niederschlage entstehen in den Sommeat@mmauch héufig bei windschwachen
Wetterlagen. Auch dann kann man nicht von einer t&imaungsrichtung sprechen. Starke
konvektive Niederschlage treten ansonsten fastchilisBlich bei siidwestlicher bis westlicher

Anstromungsrichtung auf. Aus diesem Grund werden\trteilungen der Niederschlagssum-
men bei den verschiedenen Niederschlagstypenfetirati schwach oder stark konvektiv nur

fur die Félle analysiert, in denen stidwestlicheveestliche Anstrémungsrichtung vorherrschte.

! Die Anstrémungsrichtung wurde, wie zu Beginn dieses Kaphetgits erlautert, in acht 45° breite Sektoren
eingeteilt. NNO steht fur den Sektor Nord bis Nordost, @fiir den Sektor Nordost bis Ost usw.

15 Bei SW-W wurden neben Tagen, bei denen die Anstrémungdarigim Sektor WSW lag, auch solche Tage
bertuicksichtigt, bei denen die Anstrémungsrichtung zwischenSiktoren SSW und WSW oder zwischen den
Sektoren WSW und WNW variierte (nicht aber Tage, an desie einheitlich im Sektor SSW oder WNW lag).
6 Tage, an denen die Windgeschwindigkeit in allen Hohen tiaieretwa 4 km tiberwiegend unter 10 kn lag.
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5. 2 Analyse der Niederschlagssummen in Bezug/infirichtung und Niederschlagstyp

Zuvor werden die Verteilungen der Niederschlagssemiei Anstromungsrichtungen in den
acht verschiedenen 45° breiten Sektoren, unabharggig Typ des Niederschlags, analysiert.
Dabei werden wiederum Niederschlagssummen gezdigaus den Radardaten ermittelt wur-
den, und mit den Messungen der Bodenstationennretésprechenden Féllen verglichen.

Betrachtet man zunéchst die Verteilung der Nieddegissummen bei Anstromungsrichtungen
aus dem Sektor Nord bis Nordost (Abb. 5.13), sti &uf, dal3 die Niederschlagsmengen von
Nordwest nach Sudost zunehmen. Im Westen des Baubagsgebiets fallen bei diesen Wet-
terlagen nur wenige Niederschlage, da die in destieben Teil des Beobachtungsgebiets
stromenden Luftmassen zuvor bereits — ausgelésthdhiebungsprozesse an weiter nordlich
gelegenen Mittelgebirgen (z.B. Eifel oder Westevahd Taunus, aul3erhalb des gezeigten
Ausschnitts) und damit verbundene verstarkte Niscldége — einen Teil ihrer Feuchtigkeit
verloren haben. Die wesentlich hoheren Mittelgebir§chwarzwald und Schwabische Alb
stellen fur die aus Norden bis Nordosten heransenisien Luftmassen aber ein bedeutendes
Hindernis dar, so dal3 es hier durch Hebungsprozessder zu verstarktem Niederschlag
kommen kann.

Niederschlage bei Anstrémungsrichtungen aus derioBetk Nordost bis Ost, Ost bis Stdost
und Sidost bis Sid sind im Beobachtungszeitraum selten aufgetreten. Aufgrund der ge-
ringen Zahl der Falle und der daraus resultierengknmgen Niederschlagssummen mussen die
entsprechenden Darstellungen in den Abbildunged bi4 5.16 vorsichtig analysiert werden.
Bei norddstlicher bis dstlicher Anstromung (Abb18) nehmen die Niederschlagsmengen von
Nordwesten nach Sudosten zu, ebenfalls wie beiziemr analysierten Fallen nordlicher bis
norddstlicher Anstromung. Diese Verteilung der Niesthlagssummen kann ebenfalls durch
die Lage der Druckgebilde mit hdherem Druck im Nessten und Norden als im Sudosten
erklart werden. Allerdings konnen die im Vergleizh den anderen Gebieten besonders hohen
Niederschlagssummen tber der dstlichen Schwabisalefie nur aus den Daten der Boden-
stationen hervorgehen) aufgrund der geringen ZahlRdlle nicht als reprasentativ angesehen
werden.
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Abb. 5.13: Niederschlagssummen von Januar 1996 bis April 1998 hetdgiger Anstromung aus dem
Sektor Nord bis Nordost: (a) abgeleitet aus den DaterRaetars und (b) ermittelt durch Interpolation der an
den eingezeichneten Stationen gemessenen Werte.
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13, jedoch fur den Sektor Ost bis Stdost.

n Frgudenst,

Abb. 5.15: Wie Abb. 5.

Bei Ostlicher bis studostlicher Anstromung nehmewabl die aus den Radardaten als auch an
den Bodenstationen gemessenen Niederschlagssumomesidosten nach Nordwesten zu,
wie Abb. 5.15 zeigt. Ein Grund hierfur kénnte deaal Sidosten hin zunehmende Einflul3 der
Alpen auf die gro3rdumige Verlagerung der Luftmassein, der bei Anstromungen aus die-
sem Sektor zu Absinken und damit verminderten Nisdalagen tUber dem siddeutschen Al-
penvorland fuhrt. Da die gezeigte Verteilung alestiglich auf der Basis von acht Tagen be-
ruht (vgl. Tab. 5.3), ist diese Interpretation ibrsicht zu geniel3en.

Vom Radar erfal3te Niederschlage mit ganztagig silidber bis stdlicher Anstromungsrich-
tung gab es wahrend des 28monatigen Beobachtumgar®s nur in vier Féllen. Daher kann
die Verteilung der entsprechenden Niederschlagssamrmie nennenswerte Mengen nur im
Sudwesten des Beobachtungsgebiets aufweist (AhB)5nicht als reprasentativ angesehen
werden.

64



5. 2 Analyse der Niederschlagssummen in Bezug/infirichtung und Niederschlagstyp
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Abb. 5.16: Wie Abb. 5.
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Abb. 5.17: Wie Abb. 5.13, jedoch fur den Sektor Siid bis Sudwest.

Bei Anstromung aus sudlicher bis stidwestlicher Rialy fallen im Westen des Beobachtungs-
gebiets wesentlich mehr Niederschlage als im Ostee,die Verteilung der entsprechenden

Summen in Abb. 5.17 zeigt. In der Darstellung des &adardaten abgeleiteten Summenver-
teilung (Abb. 5.17a) findet man die hochsten Niesdtagsmengen im sidlichen Pfalzerwald.

Aus den Bodenmessungen geht hervor, dal3 sich die der starksten Niederschlage von dort
bis zum stdlichen Hunsriick erstreckt. Die gezelgegteilung der Niederschlagssummen bei

sudsidwestlicher Anstrémung ist nicht verwunderlidh in solchen Fallen im Osten des Un-

tersuchungsgebiets die Alpen eher fir fohnige Aiiéimangen sorgen als im Westen, wo die

Luftmassen meist Uber Std- und Westfrankreich dgeA umstrémt haben.

Sehr viele Niederschlage fallen bei stidwestlichemestlicher Anstrémung, wie aus Abb. 5.18

hervorgeht. Die Verteilung der aus Radardaten ¢eftdn Niederschlagssummen &hnelt daher
auch der entsprechenden Verteilung aller Niedeggghl insgesamt (Abb. 5.18a, vgl.

65



5 Summen stratiformer und konvektiver Niederschlag

Abb. 5.2a). Man findet erhdhte Niederschlagssumiiibar dem stdlichen Pfalzerwald, dem
sudlichen Odenwald und dem Nordschwarzwald, verentelMengen hauptsachlich im nérdli-
chen Oberrheingraben und der Rheinpfalz. Dies higstd auch die Bodenmessungen
(Abb. 5.18b), wobei man hier besonders grof3e Unteesle zwischen den Niederschlagssum-
men im Schwarzwald sowie auch im Hunsrtick einesseitd dem nérdlichen Oberrheingraben
andererseits erkennt. Die hohen Niederschlagssunm&thwarzwald und im Hunsriick sind
auf verstarkte Hebungsprozesse beim Uberstromesedi&ebirge zuriickzufiihren. Im Lee
von Schwarzwald und Hunsriick, d.h. dstlich von dieMittelgebirgen, findet man daher auch
besonders geringe Niederschlagsmengen.

mobuttgart
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\ m Sighmaringen
Ty

Abb. 5.18: Wie Abb. 5.13, jedoch fiir den Sektor Stidwest bistWes
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5. 2 Analyse der Niederschlagssummen in Bezug/infirichtung und Niederschlagstyp
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Bei westlicher bis nordwestlicher Anstromung erh@kin eine im wesentlichen ahnliche Ver-

teilung der Niederschlagssummen (Abb. 5.19) wie Rastromung aus westsidwestlicher
Richtung, da in diesem Fall &hnliche Uberstromumgspsse wirksam sind. Eine signifikante

Ausnahme bildet jedoch der stdliche Hunsriick, woAmestromung aus westlicher bis nord-

westlicher Richtung viel weniger Niederschlag féls im Schwarzwald und auch weniger als
im Odenwald (vgl. Abb. 5.19b und 5.18b). Grund Fiersind Hebungsprozesse an den Arden-
nen (links oben aulRerhalb des gezeigten Ausschndis dort zu verstarkten Niederschlagen
flhren, so daf der Hunsriick bei westlicher bis mastlicher Anstromung im Lee der Arden-

nen nur relativ wenig Niederschlag erhalt.

Bei nordwestlicher bis nérdlicher Anstromung findeain wiederum eine Verteilung der Nie-

derschlagssummen, die derjenigen bei nordlichernbiddstlicher Anstromung ahnelt (vgl.

Abb. 5.20 und Abb. 5.13). Die héchsten Werte treider dem Schwarzwald und der Schwé-
bischen Alb auf, die niedrigsten findet man im Naskten in Gebieten, die bei diesen Anstro-
mungsrichtungen im Lee von Ardennen, Eifel, Hung&riiod Taunus liegen.

Die Analyse der Niederschlagssummen im Hinblick aies Anstromungsrichtung und unab-

hangig vom Niederschlagstyp hat ergeben, dal? deel@&ischlage meist tGber den Mittelgebir-
gen durch verstarkte Hebungsprozesse intensiviertd@an. Es zeigte sich auch, dal3 der Weg,
auf dem die Luftmassen in das Beobachtungsgebmtr@at sind, einen bedeutenden Einfluf3
auf die Niederschlagsverteilung im Beobachtungsgebaben. So fallen beispielsweise bei
sudostlicher bis sudsudwestlicher Anstromung ime@stles Beobachtungsgebiets, bedingt
durch Féhneinflul3 der Alpen wesentlich weniger Niesthlage als im Westen. Aber auch der
Einflui3 kleinerer Gebirge, die sich aul3erhalb depBachtungsgebiets befinden (z.B. die Ar-
dennen), konnte plausibel gemacht werden.

Fur eine zusatzliche Bericksichtigung des Nieddagrstyps ist bei den meisten Anstrémungs-
richtungen aufgrund des relativ kurzen Zeitraum$ &8 Monaten das Datenmaterial noch
nicht umfangreich genug. Hier kdnnen erst in Zukuwigtaillerte Untersuchungen vorgenom-

men und stichhaltige Aussagen getroffen werden.
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5 Summen stratiformer und konvektiver Niederschlag

Lediglich bei Anstromungen aus studwestlicher bistieher Richtung liegen bereits jetzt im
Beobachtungszeitraum so viele Niederschlagsersignimr, dal3 eine differenzierte Analyse
der Summenverteilungen fur die verschiedenen Neldagstypen stratiform, schwach kon-
vektiv und stark konvektiv sinnvoll ist. Um eine mlichst grof3e Zahl von Niederschlagsereig-
nissen als Grundlage benutzen zu kdnnen, wurdeemeln Tagen mit einer Anstromungs-
richtung aus studwestlicher bis westlicher Richtangh solche Tage verwendet, bei denen die
Anstromungsrichtung entweder zwischen dem westsathalgen und westnordwestlichen
Sektor oder zwischen dem weststidwestlichen und dédsudwestlichen Sektor variierte.
Damit konnten insgesamt 212 Tage fur die Analyseriibksichtigt werden, wobei an 56 Ta-
gen stratiformer Niederschlag fiel, an 31 Tagenv&ath konvektiver und an 22 Tagen stark
konvektiver Niederschlag. Fur 103 Tage konnte dexddrschlagstyp nicht festgelegt werden
(vgl. Tab. 5.3).
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Abb. 5.21: Niederschlagssummen von Januar 1996 bis April 1998 het@giger Anstromung aus sud-
westlichen bis westlichen Richtungen: (a) abgeleitet den Daten des Radars und (b) ermittelt durch Inter-
polation der an den eingezeichneten Stationen gemesyéara.
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Abb. 5.22: Wie Abb. 5.21, d.h. Anstromung aus siidwestlichemvbitlichen Richtungen, jedoch nur fur

stratiforme Niederschléage.
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5. 2 Analyse der Niederschlagssummen in Bezug/infirichtung und Niederschlagstyp

Die Verteilung der Niederschlagssummen — unabhawgig Niederschlagstyp — aller 212 Ta-
ge mit diesen Anstromungsrichtungen zeigt Abb. 5)2an erkennt wiederum sehr hohe Nie-
derschlagsmengen im Schwarzwald, im sudlichen Higks¢nur anhand der Daten der Boden-
stationen) und im sudlichen Odenwald, verminderteddrschlagsmengen dagegen hauptséch-
lich in der nérdlichen Oberrheinebene und in dereRpfalz. Diese Verteilungen der Nieder-
schlagssummen werden hauptsachlich durch die selnaéhnten Hebungsprozesse an den
genannten Mittelgebirgen verursacht. Dies gilt estndere fur stratiforme Niederschlage
(Abb. 5.22) und fur Tage mit schwach konvektiveretlierschlagen (Abb. 5.23). Dagegen fin-
det man an Tagen mit stark konvektiven Niedersaitélgei Anstromung aus sidwestlicher bis
westlicher Richtung (Abb. 5.24) die grof3ten Nieddtagsmengen in der nahen Umgebung
von Karlsruhe und in einem breiten von dort nachsi¥a gerichteten Streifen, ferner (was nur
aus den Bodenmessungen hervorgeht) auch im Sa&dsrRaum.

mm

=210
160-210
130-180
120-150
90-120
60- 90
30- 60

< 30 ”

Saarbrue,

Heilbronn

mm

»3a0
J00-350
Z450-300
200-250
150-200
100-150

’\\‘I m Sigmaringen 50;123 . | - *
o B 3 .

Abb. 5.23: Wie Abb. 5.21, d.h. Anstrdomung aus siidwestlichemvbilichen Richtungen, jedoch nur fur
schwach konvektive Niederschlage.
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5 Summen stratiformer und konvektiver Niederschlag

Die erhohten Niederschlagsmengen westlich von Kanks im Falle starker Konvektion lassen
sich auf verstarkte Gewittertatigkeit in dieser Regzurtckfihren, die vermutlich durch Kon-

vergenz von Luftmassen ausgel6st wird, die beiahe®/etterlagen einerseits im Oberrhein-
graben zwischen Schwarzwald und Vogesen kanalisied, im Oberrheingraben stark er-

warmt und mit Feuchtigkeit angereichert, nach Nortimnsportiert werden, und andererseits
die Vogesen ndrdlich umstromen und durch die ZakeBenke zwischen Vogesen und Pfal-
zerwald nach Osten verfrachtet werden. Eine Koneeegone in dieser Region ergab sich
auch bei von Dotzek (pers. Mittl.) durchgefihrtem8lationen konvektiver Niederschlagssy-

steme mit einem mesoskaligen atmosphérischen Modell

Im Schwarzwald findet man bei stark konvektiven ddeschlagen und Anstromung aus sid-
westlicher bis westlicher Richtung keine wesentllabheren Niederschlagsmengen mehr als
beispielsweise im Oberrheingraben — ganz im Gedermsa anderen Niederschlagstypen, wo
der Schwarzwald bei diesen Anstromungsrichtungengito3ten Niederschlagsmengen ver-
zeichnet.

Bei der Analyse der Summenverteilung stark konwektNiederschlage (unabh&ngig von Jah-
reszeit und Anstromungsrichtung, vgl. Abb. 5.5) deibereits erwahnt, dal3 in diesem Fall die
Zone verstarkter Niederschlagstatigkeit im Schwaigdwweiter dstlich liegt als bei anderen
Niederschlagstypen. Dies kann man auch an der Blansyg der Bodenmessungen fur die Tage
mit sidwestlicher bis westlicher Anstromung erkeamiegl. Abb. 5.24b), wobei die Erhdhung
der Niederschlagssummen in diesem Bereich — wi@zawvahnt — nur schwach ausfallt.

Bis jetzt wurden lediglich Summenverteilungen voredierschlagen betrachtet, die bei mehr
oder weniger starkem Wind aus einer bestimmten fiadp gefallen sind. Allerdings gibt es
gerade im Sommer eine Reihe von ausgesprochen ehindshen Tagen, an denen sich krafti-
ge Gewitter bilden. Daher wurden auch die Niedelesggsummen aller Tage mit stark kon-
vektiven Niederschlagen bei schwachen Winden ienalH6hen bis etwa 4 km gebildet
(Abb. 5.25). Die Verteilung der aus Radardaten dditgten Niederschlagssummen deutet in
diesem Fall auf starke Konvektion vor allem in eméreiten Streifen hin, der sich von Karls-
ruhe und dem 6stlichen Rand des Nordschwarzwaltles Bforzheim in den Stuttgarter Raum
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Abb. 5.25: Niederschlagssummen von Januar 1996 bis April 1998 lsparlektiver Niederschlage bei
schwachem Wind in allen Héhen bis 4 km: (a) abgel&ites den Daten des Radars und (b) durch Interpola-
tion der an den eingezeichneten Stationen gemessendn.We
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5. 2 Analyse der Niederschlagssummen in Bezug/infirichtung und Niederschlagstyp

erstreckt. Aus den Bodenmessungen geht hervor sadl3stdlich davon zwischen dem sidli-

chen Schwarzwald und der schwébischen Alb ein west€&ebiet starker Konvektionstatigkeit

anschlief3t. Hierdurch erklart sich auch die obem&mte Verlagerung der Zone hoher Nieder-
schlagssummen im Bereich des Schwarzwaldes bek $t@anvektiven Niederschlagen nach

Osten.

In dem genannten Gebiet vermehrter stark konvektiNederschlage bei schwacher Luftbe-
wegung (6stlich des Schwarzwaldes bis zum Stutegdrilum) fanden Finke und Hauf (1998)

bei der Untersuchung von Blitzdaten der Jahre 19986 auch die grof3te Zahl von Blitzen

pro Flacheneinheit, bezogen auf ganz Suddeutschiaffdnsichtlich sind die Entstehungsbe-
dingungen fir starke Gewitter mit grofRer Blitzaktt in dieser Region besonders guinstig bei
Wetterlagen mit schwacher Luftbewegung in der ueneFroposphare.

Anhand der aus Radardaten abgeleiteten Niederssuagnen (Abb. 5.25a) erkennt man auch
in den Nordvogesen vermehrte Niederschlage bekstakonvektion und schwacher Luftbe-

wegung. Von Bodenstationen dieser Gegend liegendaums Beobachtungszeitraum jedoch
noch keine Niederschlagsdaten vor; auch Finke uadfH1998) haben diesen Bereich nicht
mehr erfal3t.

Bei der Analyse der Niederschlagssummen im Hinbéck die Anstromungsrichtung konnte,
wie bereits erwahnt, nicht nur ein Einfluld der Oraghie im Beobachtungsgebiet auf die dort
auftretende Niederschlagsverteilung nachgewiesedewme sondern auch weit entfernt liegen-
den Gebirge fuhrten zu charakteristischen Nieddagsmustern. Im Hinblick auf den Nieder-
schlagstyp ergaben sich wesentliche Unterschied#em Verteilungen stratiformer und kon-
vektiver Niederschlage bei Anstromungen aus sudishen bis westlichen Richtungen. Bei
schwachem Wind treten stark konvektive Niedersahléigrwiegend in einem Gebiet 6stlich
des Schwarzwaldes auf, das auch durch eine ertigibtee von Blitzen charakterisiert ist

5. 3 Zugbahnen starker Gewitterzellen

Wie im vorigen Abschnitt gezeigt wurde, hat die Qraphie in der Umgebung des Oberrhein-
grabens entscheidenden Einflu3 auf die Niedersehtgeilung in diesem Gebiet. Das gilt so-
wohl fur stratiforme als auch fur konvektive Niedehlage, wobei hier erhebliche Unterschiede
auftreten konnen. Der Einflu? der Orographie a8t sber nicht nur anhand von Verteilungen
der Niederschlagssummen herausstellen, sondernkmicler Analyse von Zugbahnen starker
konvektiver Niederschlagszellen lassen sich oftdneugte Gebiete finden. Auch diesbezlglich
sollen die mit dem Radar im Zeitraum Januar 1996Agril 1998 aufgenommenen Daten des
Radars analysiert werden.

Um anhand von mit einem Niederschlagsradar gemess&eflektivitatsdaten Gebiete mit
bevorzugtem Auftreten starker konvektiver Zellenfalen, benutzt man meist Algorithmen,
mit denen sich einzelne Zellen verfolgen lassenKinglischen ‘cell tracking’ genannt; vgl. z.B.
Li et al., 1995). In einem dreidimensionalen Datgzsder Reflektivitat werden lokale Maxima,
die als konvektive Zellen identifiziert werden kéem gesucht. Durch Korrelationsanalysen mit
den Reflektivitatsfeldern vorhergehender bzw. nalg@nder Datensatze erhalt man Verlage-
rungsvektoren fur die gefundenen konvektiven Zelleie Maximalwerte der Reflektivitat von
solchen konvektiven Zellen erlaubt auch die Festfeg ob es sich um starke oder weniger
starke Zellen handelt. Anhand von UntersuchungeteriFalle mit konvektiven Niederschla-
gen lassen sich dann auch bevorzugte Gebiete miigain Zugbahnen starker Konvektions-
zellen finden.
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5 Summen stratiformer und konvektiver Niederschlag

Bei der Analyse von Zugbahnen konvektiver Zelletnamd von Korrelationsanalysen aufein-
anderfolgender Datensatze muld man allerdings elBaevierigkeiten bericksichtigen. Wenn
sich vom Zeitpunkt einer Aufnahme bis zur nachseame Zelle auflost und in der Nahe eine
neue entsteht, so kann hier evtl. falschlicherwee einer Verlagerung der Niederschlagszelle
ausgegangen werden. Probleme kénnen auch bei diemgeder Vereinigung konvektiver
Zellen entstehen, die zuweilen eine ahnliche ohidi Entwicklung der Reflektivitatsfelder be-
wirken wie neu entstehende bzw. sich auflosendéedeh der Nahe einer sich verlagernden
Zelle. Die Anwendung von Algorithmen, die auf diss&/eise Zugbahnen von Zellen ermitteln,
auf die Radardaten mehrerer Jahre erfordert aueseér viel Rechenzeit.

Fur die vorliegende Arbeit wurde zur Analyse dert®a des Beobachtungsgebiets fir den
Zeitraum Januar 1996 bis April 1998 ein anderer Wewéhlt, der erheblich weniger Rechen-
zeit bendtigt. Es werden fur jede Datenaufnahme Gibiete markiert, in denen zu diesem
Zeitpunkt eine hinreichend grol3e Reflektivitat tdmritten wurde (z.B. DBZ > 55). Als rele-
vante Hohe fur dieses Kriterium wurde dabei dieAgelefolgende Flache in 1,5 km tber Grund
gewdahlt, in der auch die flachenhaften Niedersdhifstgnsitdten berechnet werden (vgl.
Kap. 3). Eine starke konvektive Zelle hinterla3emm man die Daten eines langeren Zeitraums
von z.B. einigen Stunden zusammenfal3t, in dieserd&r Darstellung eine Spur ihrer Zug-
bahn, namlich eine Markierung all jener Gebiete dienen zu den verschiedenen Zeiten der
Grenzwert Uberschritten wurde.

Wenn man die Gebiete, in denen ein bestimmter Redigats-Grenzwert tberschritten wurde,
fur einen sehr langen Zeitraum zusammenfal3t, soé&drunter Umstanden einzelne Zugbah-
nen nicht mehr analysiert werden. Man erhélt alvee 8achenhafte Darstellung all der Gebie-
te, die wahrend des betrachteten Zeitraums mindesténmal von einer starken konvektiven
Zelle bedeckt waren. Eine solche Darstellung wirdAbb. 5.26 gezeigt, wobei fir den Beob-
achtungszeitraum vom Januar 1996 bis zum April 1888Gebiete markiert sind, in denen die
Reflektivitat mindestens einmal tGber 55 dBg (Abb. 5.26a) bzw. mindestens einmal Uber
60 dB; (Abb. 5.26b).
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Abb. 5.26: Gebiete, in denen im Zeitraum Januar 1996 bis A998 die Reflektivitat in einer geléandefol-
genden Schicht von 1,5 km Hohe tber Grund mindestens eieimalReflektivitat von (a) 55 dBund (b)
60 dB; Ubertraf.
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5. 3 Zugbahnen starker Gewitterzellen

Man erkennt in der ersten Darstellung (Abb. 5.26ayptsachlich die Effekte der Abschattung
des Radarstrahls an orographischen Hindernissemaddich in weit vom Radar entfernten
Gebieten in 1,5 km HOohe Uber Grund nur vereinzedfi€ktivitatswerte tber 55 dBgemessen
wurden. Auch im Hinblick auf bevorzugte Zugbahnedarker konvektiver Zellen gibt diese
Darstellung keinen Aufschluf3, da im durch Hindeseis ungestorten Bereich in der ndheren
Umgebung des Radars wahrend des Beobachtungsre#traahezu alle Gebiete mindestens
einmal von Zellen einer Reflektivitat tber 55 gBedeckt waren. Sehr starke konvektive Zel-
len mit Reflektivitdten Uber 60 dBsind im Beobachtungszeitraum dagegen in einigebigben
bevorzugt aufgetreten, wie Abb. 5.26b zeigt. Esdsinsich hierbei um einen Streifen von
etwa Kaiserslautern quer durch den Oberrheingraltem Mannheim zum Odenwald, ein Ge-
biet westlich des Radars (ebenfalls im Oberrheibgrg, die Region um Rastatt sowie ein Ge-
biet nordlich von Stral3burg, das auch im Oberrhebgn liegt. Offensichtlich bietet die in den
Sommermonaten haufig im Oberrheingraben anzutr@éfidauchtwarme Luft glinstige Bedin-
gungen fur die Auslésung sehr starker Konvektion.

Beschrankt man sich auf das Auftreten starker kétiver Zellen bei einer Anstrdmung aus
sudwestlicher bis westlicher Richtung, deren GebiatAbb. 5.27 gezeigt sind, so ergibt sich
ein etwas anderes Bild als im Falle aller starkenkektiver Zellen. Man erkennt, daf3 beson-
ders viele starke konvektive Zellen (mit Reflektétien Gber 55 dB Abb. 5.27a) in einem
breiten Streifen vom sudlichen Pfalzerwald bzw. daberner Senke (stdgdstlich von Saarbrik-
ken) Uber der Oberrheingraben hinweg in den Kraachgnd zum stdlichen Odenwald gezo-
gen sind. Viele starke konvektive Zellen sind airshRaum zwischen Pforzheim und Stuttgart
aufgetreten, und weitere in einem Streifen Gber Mem und bei Stral3burg. In den meisten
dieser Gebiete haben starke konvektive Niedersehligg der betrachteten Anstrémungsrich-
tung auch zu relativ hohen Niederschlagssummenhgegigl. Abb. 5.24). Die schon erwahnte
Vermutung, dal3 sich bei solchen Wetterlagen, bedihgch eine Konvergenzzone beim Zu-
sammentreffen von Luftmassen aus dem Oberrheingratitesolchen aus der Zaberner Senke,
westlich von Karlsruhe vermehrt starke konvektivéederschlagssysteme entwickeln, wird
durch die hier dargestellten Ergebnisse gestitzichAdie Gebiete sehr starker konvektiver
Zellen (Uber 60 dB Abb. 5.27b) konzentrieren sich bei siidwestliche&r westlicher Anstro-
mung auf die Region westlich von Karlsruhe und ldannheim.
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Abb. 5.27: Wie Abb. 5.26, jedoch nur Anstrémungen aus stidwhstlibis westlicher Richtung.
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5 Summen stratiformer und konvektiver Niederschlag

Somit konnte einerseits durch Analyse der Regiomérhaufig auftretenden starken konvekti-
ven Zellen, andererseits anhand der zuvor gezei§tenmenverteilungen konvektiver Nieder-
schlage belegt werden, dal3 vor allem im mittlerdrefheingraben und in einem Gebiet dstlich
des Nordschwarzwaldes bei entsprechend labilercBtimg vermehrt mit starker Konvektion

zu rechnen ist. Diese Feststellung, die durch Regisingen von Blitzen erhartet wird, resul-

tiert im wesentlichen aus der Analyse der Radanmatie in grof3er rdumlicher und zeitlicher

Aufldsung zur Verfligung stehen und neben der Intéhsuch die Bestimmung des Nieder-
schlagstyps zulassen. Da es sich beim IMK-Radaeimdopplerfahiges Gerat handelt, konnte
anhand der Daten auch die Anstromungsrichtung &liniwerden, deren Beriicksichtigung bei
den vorgenommenen Analysen unumganglich ist.
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6 Analyse besonderer Einzelfélle

Die von einem Dopplerradar aufgezeichneten Datetehi die Moglichkeit, bevorzugte Ge-
biete konvektiver Niederschlage anhand von Nieddagissummen zu identifizieren. Im vor-
angegangenen Kapitel wurden zahlreiche Ergebniskder Untersuchungen gezeigt. Dabei
stellte sich heraus, dal3 in einigen Regionen desrfbingrabens bei ausreichend labiler
Schichtung der Atmosphéare und insbesondere beirdmaingen aus sidwestlicher bis westli-
cher Richtung vermehrt mit dem Auftreten starkenkektiver Niederschlage zu rechnen ist.
Die Daten des Dopplerradars erlauben auch eineugeAaalyse einzelner konvektiver Nieder-
schlagsereignisse, wobei neben der Intensitat ardtand der Messungen der Dopplerge-
schwindigkeiten die dynamische Struktur der koniekt Systeme eingehend untersucht wer-
den kann. Zusétzliche Messungen von anderen Instintgn wie z.B. Bodenstationen und Ra-
diosondenaufstiegen liefern weitere wichtige Hirseeauf die Entwicklung der Niederschlags-
systeme.

Im Verlauf der letzten Jahre wurden mehrere konwekiNiederschlagsereignisse eingehend
untersucht. In diesem Kapitel werden die Ergebngisser Untersuchungen vorgestellt. Zu-
nachst werden zwei Fallstudien behandelt, bei demes Teilung von Gewitterzellen zu beob-
achten war. Die Entwicklung dieser Systeme wircbgsondere im Hinblick auf die synopti-
sche Situation analysiert. Eine weitere Untersughbiefal3t sich mit einem schwachen Torna-
do, der im mittleren Oberrheingraben aufgetreténige Entstehungsbedingungen dieses Tor-
nados werden erlautert, wobei ein entscheidendeffui der Orographie auf die Entwicklung
der konvektiven Zellen an diesem Tag festgesteditden kann. Schlie3lich werden zwei Fall-
studien vorgestellt, bei denen sich aus starken iAtlen von Gewitterzellen Béenfronten ent-
wickelten, die Gber mehrere Stunden mit dem IMK-P&pradar identifiziert werden konnten
und auch in den Zeitreihen meteorologischer Mel3gni@n einigen Bodenstationen nachzu-
weisen waren.

6. 1 Die Zellteilungen vom 22. 7. 1995 und vom 1B. 1996

Bei hinreichend labiler Atmosphéare kann, ausgeldatch Uberhitzung bodennaher Luft-
schichten, hochreichende konvektive Bewdlkung nmem starken Aufwindschlauch innerhalb
der Wolke entstehen. Wenn diese Prozesse bei Zumalen horizontalen Windgeschwindig-
keit mit der HOhe stattfinden, so kann sich in déofwindschlauch ein Wirbelpaar ausbilden,
wobei der eine Wirbel einen zyklonalen und der aedeinen antizyklonalen Drehsinn aufweist
(vgl. Kap. 2). Dadurch wird verstéarkt trockeneredukiihlere Luft aus mittleren Tropospha-
renschichten in den Aufwindbereich verfrachtet, daf? schlie3lich zwei getrennte Aufwind-
schlauche entstehen. Solch eine Teilung konvekiiViederschlagszellen konnte in den zu-
rickliegenden Jahren mehrfach mit dem Dopplerraasbachtet werden. Zwei Ereignisse
sollen im folgenden naher analysiert werden.

Am 22. Juli 1995 lag Studwestdeutschland auf derdéoseite einer Kaltfront eines nordeuro-
paischen Tiefs. Zunachst wurde in der unteren Tepbére mit einer sudlichen bis sudwestli-
chen Stromung feuchtwarme Mittelmeerluft in den dgtschen Raum transportiert. Durch
intensive Sonneneinstrahlung erwarmte sich die mfOberrheingraben bis zum Mittag auf
teilweise Uber 35 °C. Abb. 6.1 zeigt das Temperaturd Taupunktsprofil des Stuttgarter Ra-
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6 Analyse besonderer Einzelfalle
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Abb. 6.1: Temperatur- und Taupunktsprofil
des Stuttgarter Radiosondenaufstiegs vom
22.7.1995 um 14:00 Uhr MESZ.

Die strichpunktierte Linie kennzeichnet
den thermodynamischen Zustand eines
zunéchst trocken-, dann feuchtadiabatisch
aufsteigenden bodennahen Luftpakets.

diosondenaufstiegs von 14:00 Uhr MESZ. Aus diesexteD resultiert eine Auftriebsenergie
(CAPE, vgl. Gl. (2.1)) von 770 J/kg, welche die Migpkeit maRig starker Konvektion an-
deutet. Allerdings erkennt man in der Grafik, dafleein etwa 2 km Hohe (bei 800 hPa) lie-
gende schwache Inversion im Stuttgarter Raum zsethieZeitpunkt noch keine freie hochrei-

chende Konvektion zuliel3.

Mit Anndherung eines Troges in der mittleren uncen Troposphare aus Westen wurden
verstarkt Hebungsprozesse ausgelost. Zum Zeitpdekt Stuttgarter Radiosondenaufstiegs
hatten sich daher westlich von Karlsruhe bereitgeine Gewitter gebildet. Eine Gewitterzelle
war am gstlichen Abhang vom Pféalzerwald in die @bhemebene entstanden und ist um 12:24
Uhr MESZ erstmals in den Reflektivitatsdaten despplerradars zu erkennen. Sie zog zu-
nachst sehr langsam (mit etwa 4 m/s) nordostwattsh etwa einer Stunde teilte sich diese
konvektive Zelle. Eine der beiden neuen Zellen zoiy etwa 6 m/s unter Abschwachung fast
genau nach Norden und zerfiel nach etwa einer wait&tunde. Die andere Zelle zog wesent-
lich schneller, namlich mit etwa 12 m/s ostwartgluntensivierte sich noch. Im weiteren Ver-
lauf fuhrte sie im Heidelberger Raum zu gro3en Sl@madurch starken Hagelschlag, wobei
Korngrof3en bis zu 5 cm beobachtet wurden. Die Gewaelle zog weiter ostwarts in den
Odenwald und zerfiel etwa zwei Stunden nach delt&iking.
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6. 1 Die Zellteilungen vom 22. 7. 1995 und vom 571996
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Abb. 6.2: Ausschnitte aus den Reflektivitatsdaten des Dopadars (dessen Standort durch das Kreuz ange-
geben ist) vom 22. 7. 1995 bei einer Elevation von 2,0°.
a) 12:36, b) 13:12, ¢) 13:24 und d) 14:00 Uhr MESZ.

Die Abbildung 6.2 zeigt die Entwicklungsstadien ske konvektiven Niederschlagssysteme
anhand von Ausschnitten aus den bei einem Elevatwotkel von 2,0° gemessenen Reflektivi-
tatsdaten. Im ersten Bild von 12:36 (Abb. 6.2a)esmht man am linken Rand bei Neustadt die
kurz zuvor entstandene konvektive Zelle. Um 13:&lk sich diese Zelle gerade (Abb. 6.2b).
Wie man aus den Abbildungen der weiteren Termiheenen kann, zog eine der beiden Zellen
nordwarts und die andere nach Osten Uber Heidelbiekgeg. Um 14:00 Uhr haben sich wei-
tere Gewitter von Westen gendhert (in Abb. 6.2#dinzwischen Neustadt und Landau). Diese
Gewitter brachten im weiteren Verlauf ergiebige ddeschlage am Radarstandort. Das Radom
wurde so stark mit Wasser benetzt, daf3 fir die 4124 MESZ aufgenommenen Radardaten
wegen der starken Dampfung durch den Wasserfilra gurantitative Analyse nicht mehr mog-
lich ist.

Weiteren Einblick in die Entwicklungsbedingungerr d®nvektiven Zellen bietet die Analyse
des Vertikalprofils der Windgeschwindigkeit. Abh36zeigt ein Hodogramm, wobei die mit
der Hohe variierenden Windvektoren durch eine Karabon der Daten des Dopplerradars
(bis 2 km HOhe, in grof3eren Hohen waren nicht gemmihEchos verfigbar, um den Horizon-
talwind zu berechnen) und des Radiosondenaufstey Rayerne (in der Westschweiz; die
Stuttgarter Radiosonde lieferte um 14 Uhr keine 8diaten) errechnet wurden. Es zeigen sich
vorwiegend stidwestliche Winde, deren Geschwindighkst der Hohe zunimmt. Davon Uber-
lagert erkennt man aber auch einige ungewdhnlidhkt&ationen des Windvektors, die mogli-
cherweise auf Mel3fehlern beruhen. Ebenfalls in Albildung eingetragenen sind Verlage-
rungsvektoren der beiden konvektiven Zellen nachTslung. Der entsprechende Punkt der
Uber Heidelberg, also nach rechts von der urspicimgh Zugrichtung gesehen, ziehenden
Zelle befindet sich rechts vom Windhodografen. Désrlagerungsvektor der anderen, nach
links ziehenden Zelle liegt links vom Hodografersd#&/indes. Solche dynamischen Situationen
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Abb. 6.3: Hodogramm vom 22. 7. 1995 um
14 Uhr MESZ. Die schwarzen Punkte mar-
kieren die Hohe uber Grund in Abstédnden
von 1 km (bis 8 km Hohe). Die mittleren
Verlagerungsvektoren der beiden Zellen
nach der Teilung sind ebenfalls eingezeich-

u-Komponente in m/s net.

v-Komponente in m/s

mit Teilungen konvektiver Zellen konnten auch vamaren Autoren beobachtet oder mit nu-
merischen Modellen simuliert werden (z.B. Weismawd Klemp, 1986).

Beziiglich der Starke der neu entstandenen Zellehdem Abstande der entsprechenden Verla-
gerungsvektoren vom Hodographen des Windes (vgh. A3) ergeben sich aber Unterschie-
de: Der Abstand des Verlagerungsvektors der nams lziehenden Zelle vom Windhodogra-
phen ist grol3er als bei der rechts ziehenden ZBikes 143t — bei sonst gleichen Bedingungen —
erwarten, dal3 sich die links ziehende Zelle eh&znisiviert als die rechts ziehende (vgl. auch
Kap. 2 sowie z.B. Weisman und Klemp, 1986). Genauimgekehrte Entwicklung ist aber
eingetreten: Die nach rechts tUber Heidelberg zidadtonvektive Zelle sorgt fur starken Ha-
gel, wahrend die andere rasch zerfiel. Der Gruradftr ist offensichtlich in den unterschiedli-
chen thermodynamischen Randbedingungen zu suchahréfid es im mittleren Oberrheingra-
ben besonders warm und heil3 war und dadurch dibillusmg einer starken konvektiven Zelle
ermdglicht wurde, verhinderten wahrscheinlich kidléuftmassen am westlichen Rand des
nordlichen Oberrheingrabens, wo die andere Zelkehizog, starke Konvektion.

Die mit dem Radar aufgezeichneten Daten der radilemponente der Windgeschwindigkeit
(diese Komponente wird hier auch abgekirzt als Deqgeschwindigkeit bezeichnet) wurden
ebenfalls analysiert. Dabei stellte sich herau® maerhalb der beiden Zellen starke Windsche-
rung herrscht. Innerhalb weniger Kilometer variedie Dopplergeschwindigkeit bis zu 20 m/s.
Die gro3ten Werte der Windscherungen wurden inréehts ziehenden Zelle, die starken Ha-
gelschlag verursachte, beobachtet. Es konnterdaillgs keine eindeutigen Rotationsmuster in
den Daten der Dopplergeschwindigkeit gefunden werd@iesbezlglich bleibt nur die Ver-
mutung, dal3 die Teilung der konvektiven Zelle dussh Wirbelpaar im Aufwindbereich der
urspringlichen Zelle ausgelost wurde.

Ein anderes Beispiel der Teilung von Gewitterzek®emnte mit dem Dopplerradar am 17. Mai
1996 beobachtet werden. An diesem Tag lag in détleren Troposphare ein Trog Uber West-
europa, auf dessen Vorderseite eine kraftige sitheles Stromung herrschte. Am Boden be-
fand sich ein Tiefdruckgebiet tber Nordwestdeutzotl Von diesem Tief erstreckte sich eine
flache Tiefdruckrinne Uber Belgien nach Westframng so dafd in Stiddeutschland bodennah
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6. 1 Die Zellteilungen vom 22. 7. 1995 und vom 571996

NI

Temperatur , \
- = = Taupunkt .~ )
—-—- Adiabate L \

Abb. 6.4: Temperatur- und Taupunktsprofil
des Stuttgarter Radiosondenaufstiegs vom
17.5.1996 um 14 Uhr MESZ.

Die strichpunktierte Linie kennzeichnet den
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sudaostliche bis sudliche Winde vorherrschten. Irttlemen Oberrheingraben kam es durch Ka-
nalisierungseffekte auch zu 6stlichen bis nordéiséin Winden.

Bedingt durch die starke Sonneneinstrahlung komsitk die Luft bodennah rasch erwarmen,
was zu einer Labilisierung der Atmosphéare fihrtée Radiosondendaten des Stuttgarter Auf-
stiegs von 14 Uhr MESZ (dargestellt in Abb. 6.4férn eine CAPE von rund 330 J/kg und
damit einen Hinweis auf maRig starke Konvektiondiaser labil geschichteten Luftmasse tra-
ten besonders am Nachmittag zahlreiche SchaueGandtter auf.

In Abb. 6.5, wo Reflektivitdtsdaten gezeigt sinde anit dem Radar zu verschiedenen Zeiten
bei einem Elevationswinkel von 2,0° aufgenommendeu, kann man einige der Schauer- und
Gewitterzellen anhand der dunklen Einfarbung erleennm ersten Bild von 16:24 MESZ
(Abb. 6.5a) erkennt man eine starke Niederschldgsrérdlich von Heilbronn (am rechten
Bildrand), die sich im weiteren Verlauf nicht telt Eine andere, wenn auch weniger starke
Zelle befindet sich am unteren Bildrand stdwestlrom Pforzheim (im Kreis in Abb. 6.5a). 24
Minuten spater ist diese Zelle nordostwarts gezoged hat sich bereits geteilt (Abb. 6.5b):
Nordlich von Pforzheim befindet sich die grofRereduntensivere Niederschlagszelle (grof3er
Kreis); sie zieht etwas nach links gegenlber despuinglichen Zugrichtung. Die andere,
rechtsziehende Zelle ist zu diesem Zeitpunkt vativedcher und befindet sich fast genau tber
Pforzheim (kleiner Kreis). Anhand der Abbildung 6.5t Daten von 17:24 MESZ erkennt
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6 Analyse besonderer Einzelfalle

man, daf’ die rechts ziehende Zelle (Kreis rit)‘Richtung Heilbronn steuert und sich zu-
nachst kaum intensiviert. Die links ziehende Z€ll§ ist nordnordostwérts gezogen und hat
ihre Intensitat ungefahr beibehalten. Im weitereerlsuf schwacht sich diese Zelle etwas ab
(vgl. Abb. 6.5d rechts oben, Kreis miL*), wahrend sich die rechts ziehende Zelle beihre
Zug Uber Heilbronn hinweg deutlich intensiviert {&).

Die Entwicklung dieser konvektiven Zellen kann maumch gut nachvollziehen, wenn man die
mit ihnen verbundenen Niederschlage analysierAbh. 6.6 sind die aus den Reflektivitatsda-
ten abgeleiteten Niederschlagsmengen dargestaditach 17. 5. 1996 von 16:12 bis 18:12
MESZ gefallen sind. Man erkennt einen Streifen dtied Niederschlagsmengen, der etwa von
Pforzheim nach Nordnordosten gerichtet ist. Entldieser Strecke hat sich die zunachst in-
tensivere links ziehende Zelle verlagert. Die scbingie rechts ziehende Zelle hat auf ihrem
Weg von Pforzheim nach Heilbronn zunachst nur ggriNiederschlage gebracht (man beach-
te, dal3 ein Teil des bei Pforzheim gefallenen Nisdklages noch von einem ganz zu Beginn
durchgezogenen Niederschlagsgebiet stammt, dalbln &5a noch sudlich und 6stlich von
Pforzheim zu erkennen ist). Etwa bei Heilbronn &iah diese rechts ziehende Zelle intensiviert
und auf ihrem weiteren Weg erheblich mehr Niedelsglgebracht als zuvor. Der Niederschlag
ganz im Osten des von Heilbronn nach Ostnordostscigieten Streifens stammt allerdings
von einer friheren konvektiven Zelle, die in denbiidungen 6.5a uns 6.5b ndrdlich von Heil-
bronn zu erkennen ist.
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Abb. 6.5: Ausschnitte aus den Reflektivitatsdaten des Dopadars (dessen Standort durch das Kreuz ange-

geben ist) vom 17. 5. 1996 bei einer Elevation von 2,0°.
a) 16:24, b) 16:48, ¢) 17:24 und d) 18:12 Uhr MESZ.
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6. 1 Die Zellteilungen vom 22. 7. 1995 und vom 571996

Mannhein e

Abb. 6.6: Niederschlagssummen vom 17. 5. 1996 aus dem Zeitraum
16:12 bis 18:12 MESZ, abgeleitet aus den Reflektivitatsdaten des
Dopplerradars.
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Abb. 6.7: Hodogramm vom 17. 5. 1996 um
17 Uhr MESZ, abgeleitet aus den Daten des
Dopplerradars. Die schwarzen Punkte mar-
kieren die Hohe uber Grund in Abstédnden
von 1 km (bis 8 km Hb6he).

Eingezeichnet sind auch die mittleren Ver-
lagerungsvektoren der beiden Zellen nach
der Teilung.

v-Komponente in m/s

-5+ u-Komponente in m/s

Abb. 6.7 zeigt das Hodogramm des Horizontalwindeserschiedenen Hohen, das aus den
vom Dopplerradar gemessenen Geschwindigkeitsdateittelt wurde. Man erkennt die schon
erwahnte Zunahme und Drehung des Windes von Ost 8hd auf Stidwest mit der Hohe.
Eingezeichnet sind auch die Verlagerungsvektorenldgden konvektiven Zellen nach der
Teilung. Fir die rechts ziehende Zelle liegt dieSektor relativ weit rechts vom Hodografen
des Horizontalwindes. Vergleicht man diesen Zustaitcder in Abb. 2.2b gezeigten typischen
Situation fur starke Superzellen-Gewitter, in demwshl das Windhodogramm als auch der
Verlagerungsvektor einen ahnlichen Verlauf aufweiseie in dieser Fallstudie vom
17. 5. 1996, so liegt der Schlul? nahe, daf? sicheliits ziehende Zelle erheblich hatte intensi-
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6 Analyse besonderer Einzelfalle

vieren sollen. Tatséchlich aber ist sie zunachkt sehwach geblieben und hat erst nach etwa
einer Stunde merklich an Intensitdt zugenommen.di€se Entwicklung kann keine definitive
Erklarung gefunden werden. Am wahrscheinlichsténdsaf3 in die rechts ziehende Zelle zu-
nachst bodennah relativ kiihle oder trockene Lufseagjestromt sind.

Die links ziehende Zelle hat sich dagegen unmitielitach der Teilung weiter intensiviert. Die-
se Entwicklung wurde offensichtlich durch feuchtered warmere Luftmassen im Kraichgau
unterstutzt.

Die beiden Fallstudien von Teilungen konvektiveetlerschlagszellen haben gezeigt, dal? sich
in Bezug auf die Verlagerungsvektoren der neu anigenen Zellen relativ zum Hodographen
des Horizontalwindes eine Situation einstellte, fdiesolche Phéanomene ublich ist (z.B. Weis-
man und Klemp, 1986; vgl. auch Kap. 2). Die Inteésider neu entstandenen Zellen entwik-
kelte sich jedoch anders, als der hydrodynamisalstahd vermuten lie3e. Grund hierftir sind
offensichtlich wesentliche Unterschiedliche beinerthodynamischen Antrieb der jeweiligen
konvektiven Zellen.

6. 2 Analyse des Tornados vom 9. 9. 1995

Zu den konvektiven Niederschlagssystemen, die gré@esaden verursachen kénnen, zahlen
die Superzellen-Gewitter (vgl. Kap. 2). Sie entwa@keine interne quasistationare Zirkulation,
die durch einen rotierenden Aufwindschlauch und &ostarker Abwinde mit intensiven Nie-
derschlagen gekennzeichnet ist. In dem oft bisianfdopopause und zuweilen tUber diese hin-
ausschieRenden Aufwindschlauch kdnnen Hagelkomerer wieder in grol3e Hohen trans-
portiert werden, so daf3 sie zuweilen beachtliché8&n erreichen. Im vorangegangenen Ab-
schnitt wurde die Entwicklung solch einer Superzetlie am 22. 7. 1995 bei Heidelberg star-
ken Hagelschlag ausldste, analysiert. Neben Halgé&demn konnen Superzellen-Gewitter auch
Uberschwemmungen und starke Windbden verursachembenfalls ein erhebliches Schaden-
potential bieten.

Wenn sich die Rotation am Ful3e des Aufwindschlauntensiviert, so kann sich ein starker
kleinrdumiger Wirbel aus der Wolke heraus bis zuwdBn hin ausbilden, der aufgrund von
Kondensationsprozessen als ein aus der Wolke heracts unten wachsender Schlauch sicht-
bar wird. Man spricht dann von einem Tornado (\gp. 2). Tornados treten besonders oft in
den USA auf; und dort sind sie auch meist starkerraDeutschland, wo man nach Untersu-
chungen von Fuchs (1981) und Dotzek et al. (1998 chschnittlich mit zwei bis funf Torna-
dos pro Jahr zu rechnen.

Am 9. September 1995 wurde in Oberkirch-Nul3bach@strand des mittleren Oberrheingra-
bens solch ein Tornado von mehreren Augenzeugebdmet. In dem betroffenen Obstan-
baugebiet wurden zahlreiche Apfel- und Zwetschgents entwurzelt oder abgeknickt und
teilweise bis zu 20 Meter weit geschleudert. Voniggn Nul3bacher Hausern wurden Dach-
ziegel geweht, wodurch es zu leichten Beschadignmyggparkter Fahrzeuge kam. Die Schnei-
se der Windschaden war etwa einen Kilometer lang tumd 50 Meter breit. Aus der Fallrich-
tung der Baume konnte ein zyklonal drehender Wirb&bnstruiert werden (DWD, 1995a).

Um die Entstehungsbedingungen des Tornados unedsastwicklung zu untersuchen, wur-
de die synoptische Situation dieses Tages analyde3werte des Dopplerradars und vom
200 Meter hohen meteorologischen Mast im Forschegigisum wurden ebenso in die Analyse
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6. 2 Analyse des Tornados vom 9. 9. 1995

einbezogen wie die Daten des Stuttgarter Radiosuadfstiegs dieses Tages (siehe auch Han-
nesen et al., 1998).

Die Analyse der Wetterkarten vom 9. September 18@fab, da? Sudwestdeutschland an die-
sem Tag im EinfluRbereich eines Sturmtiefs Gber ddélmutschland lag, das aus einem tropi-
schen Hurrikan hervorgegangen war. Auf der Sudsdigees Tiefs stromte bodennah relativ
milde und feuchte Luft in den stidwestdeutschen Ra#bb. 6.8 zeigt einen Ausschnitt der
Bodenwetterkarte von 2:00 Uhr MESZ (aus DWD, 1993h)der mittleren Troposphéare zog
um die Mittagszeit ein Trog von West nach Ost UB&iddeutschland hinweg. Aus der (nicht
gezeigten) relativen Topographie 500/1000 hPa vé®d MESZ wird ersichtlich, dal3 das
Kéltezentrum des Trogs um diese Zeit etwa Uber dettieren Oberrheingraben lag.

Wenn man die Daten des Stuttgarter Radiosondenagdsvvon 13:00 MESZ analysiert, so
erhalt man nach Gl. 2.1 eine Auftriebsenergie (CAREN lediglich 70 J/kg, was nur auf ge-
ringe Labilitat hindeutet. Fir die Berechnung deARE sind aber besonders die untersten
Schichten der Atmosphare wichtig, und der Oberripeben liegt rund 200 Meter tiefer als die
Wetterstation in Stuttgart. Erganzt man daher daliBsondendaten nach unten durch die
Werte von Temperatur und Taupunkt, welche am 20@evi@ohen meteorologischen Mel3-
mast des Forschungszentrums Karlsruhe gemesseremsd liefert das resultierende Tempe-
ratur- und Taupunktsprofil (dargestellt in Abb. $.8ne CAPE von etwa 440 J/kg und eine
Obergrenze der freien Konvektion von rund 7 Kiloewt Hohe. Daraus wird ersichtlich, dai3
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Abb. 6.8: Ausschnitt der Bodenanalysekarte vom 9. 9. 1995 um 200MESZ (aus
DWD, 1995b).
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die Entstehungsbedingungen konvektiver Niederseligieme im Oberrheingraben an diesem
Tag besonders gtinstig waren.

Damit ein Superzellen-Gewitter entstehen kann, maBen grof3er Labilitat auch eine starke
Windscherung vorhanden sein. Die MeRwerte des &uier Radiosondenaufstiegs liefern in
allen Hohen westliche Winde mit zunehmender Gesutligkeit bis etwa 2 km H6he. Aus den
Daten des Dopplerradars wurden mit der VVP-Methetenfalls Vertikalprofile des Hori-
zontalwindes berechnet, die in den untersten 20@urth Messungen am meteorologischen
Mast erganzt wurden. Hierbei zeigt sich eine Zunahmnd Rechtsdrehung des Windes mit
zunehmender Hohe in den untersten drei KilometBiase Scherung wird durch den Kanali-
sierungseffekt hervorgerufen (Adrian und Fiedle€991): Zwischen Schwarzwald und Vogesen
stromt die Luft in Bodennahe meist aus sudlicher siidwestlicher Richtung, wenn in der frei-
en Atmosphéare Westwinde herrschen. In Abb. 6.10&$ Hodogramm dargestellt, das sich
aus einer VerknUpfung der Winddaten des meteorstigin Mastes (bis 200 Meter Hohe), der
Radardaten (bis 3000 Meter Hohe) und der Radiosodaken des Stuttgarter Aufstiegs (Uber
3000 Meter Hohe) ergibt. Der Scherungsvektor drgitezu kontinuierlich mit zunehmender
Hohe nach rechts, und damit ergibt sich eine fiér Ausbildung von Schauer- und Gewittersy-
stemen mit eingelagerten, zyklonal rotierenden Mgklmnen typische Situation (vgl. Kap. 2).
In Abb. 6.10 sind die Daten des Stuttgarter Aufgsieebenfalls eingezeichnet. Dort erkennt
man ein linienartiges Hodogramm, das untypischiStperzellen ist.
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10 +
Oberrheingraben
------ Stuttgart
0 4
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Abb. 6.11: Zugbahnen der vier in den Ra-
dardaten identifizierbaren Mesozyklonen
vom 9. 9. 1995.

Str = Stral3burg, Ra = Rastatt, BB = Baden-
Baden, N = NufR3bach.
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Unter dem Einflul3 der labil geschichteten Luft leitén sich in Sidwestdeutschland zahlreiche
Schauer; vereinzelt wurden auch Gewitter beobacBggtlreiche konvektive Niederschlagssy-

steme wurden mit dem Dopplerradar erfalt. Bei issga vier dieser Niederschlagssysteme
konnte in den Daten der radialen Komponente derdgf@schwindigkeit ein mesozyklonales

Rotationsmuster gefunden werden. In Abb. 6.11 siedZugbahnen dieser vier Mesozyklonen

eingetragen, wobei der jewells erste und letztepeikt ihrer Detektierbarkeit in den Radar-

daten angegeben ist. Aus der am weitesten im Siddechgezogenen Zelle bildete sich um

12:55 Uhr MESZ der Tornado.
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6 Analyse besonderer Einzelfalle

Abb. 6.12: Ausschnitte aus den Daten der Dopplergeschwindigérii2:40 Uhr MESZ bei den Elevatio-
nen a) 0,2°, b) 1,0°, ¢) 2,0° und d) 3,0°. N = Nuf3bach. Eingéraitsind auch Sektoren von Kreisen um
den Radarstandort mit 60 km und 75 km Radius. N&here Erlautemuing&ext.

Eine Analyse der Dynamik in diesem System erlaubtinl Abb. 6.12 gezeigte Darstellung der
Dopplergeschwindigkeiten, d.h. der radialen Kompuaeder Windgeschwindigkeit. Darge-
stellt sind Ausschnitte dieser Daten bei den Elevan des Radars von 0,2°, 1,0°, 2,0° und
3,0°. Dies entspricht HOhen von etwa 1000, 2000®bzw. 4300 M.U.NN. Die grofRraumi-
gen Windrichtungen und -geschwindigkeiten in dieb&rmen (WSW-Winde mit etwa 15 m/s,
vgl. Abb. 6.10) ergeben in dem dargestellten Ausgtistidsidwestlich des Radars Dopplerge-
schwindigkeiten von etwa —10 m/s, d.h. eine auf Baslar zu gerichtete Strémung. Die Vor-
tex-Signatur eines zyklonalen Wirbels ist in dentarsten drei Elevationen (Abb. 6.12a-c)
durch paarweise angeordnete, etwa auf dem 75 krfewingskreis liegende Bereiche positi-
ver und negativer Abweichungen der Dopplergeschigkeit von dem genannten Wert zu
erkennen. Die Extrema der Abweichungen liegen cai Kilometer voneinander entfernt und
ihre Differenz betragt rund 15 m/s. Daraus ergibhsine mittlere Vorticity von 0.005’s Die
vertikale Machtigkeit der Mesozyklone betragt etdr@i Kilometer und ihr Zentrum befindet
sich rund 10 Kilometer westlich von Nuf3bach.

In Abb. 6.12d (entsprechend einer Hohe von etwaO4B@etern) ist diese Vortex-Signatur
nicht mehr vorhanden. An derselben Position isbjdein Divergenzmuster zu erkennen: Na-
her am Radar, d.h. in der Abbildung etwas oberhaidet man eine gréfRere Windkomponente
auf das Radar zu als etwas weiter entfernt vom Rdd@se Divergenz in den oberen Wolken-
schichten deutet auf einen Aufwindschlauch inndrlagr darunterliegenden Mesozyklone hin.

Abb. 6.13 zeigt denselben Bildausschnitt bei elBvation von 1.0°, also entsprechend einer
Hohe von etwa 2000 Metern, 12 Minuten spater; dihmittelbar bevor um 12:55 Uhr in
NufRbach der Tornado beobachtet wurde. Die Vortgx&ur ist immer noch zu erkennen,
allerdings ist sie durch ein Konvergenzmuster tdigelt: Der Bereich positiver Abweichung
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6. 2 Analyse des Tornados vom 9. 9. 1995

Abb. 6.13: Wie Abb. 6.12b, jedoch fir 12:52 MESZ.
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der Dopplergeschwindigkeit liegt etwas naher beiad& als der Bereich negativer Abwei-
chung. Eine Konvergenz und die damit verbundendzbatale Schrumpfung und vertikale
Dehnung der Mesozyklone kdnnte letztlich die Bildues Tornados ausgelodst haben.

Zur Beurteilung der Entwicklung des Systems dienenh die Abbildungen 6.14 und 6.15. In
Abb. 6.14 ist der Ausschnitt aus den Reflektivititen bei einer Elevation von 1.5° (entspre-
chend einer Hohe von etwa 2500 Metern) zu den A€tz 33, 12:45 und 12:57 MESZ darge-
stellt. Man erkennt die Ausbildung einer Zelle rhivthen Reflektivitaten von zum Teil Uber 50
dB;. Abb. 6.15 ist eine sogenannte Echotop-Darstellund zeigt einen Ausschnitt des zeitli-
chen Ve rlaufs der Obergrenze der 40,dBlache. Deren rascher Anstieg auf iber 4000 Meter
Hohe deutet ebenfalls starke Aufwinde im Bereich Mesozyklone an. Dasselbe Zusammen-
treffen einer Mesozyklone einerseits und raschamieklung und vertikaler Ausdehnung von
Gebieten hoher Reflektivitat andererseits habeinaureder und Schmid (1996) bei der Unter-
suchung eines Tornados gefunden, die sich am 22986 im Nordosten der Schweiz bildete.
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6 Analyse besonderer Einzelfalle

Abb. 6.15: Zeitlicher Verlauf der Obergrenze (in
km Uber NN) der 40 dB-Flache (Echotop-
Darstellung).

Aul3er dieser detailliert analysierten Mesozyklomelsan diesem Tag im Beobachtungsgebiet
des Radars noch drei weitere Mesozyklonen in dedaRdaten identifiziert worden (vgl.
Abb. 6.11). Allerdings sind keine Beobachtungen tessr Tornados im Zusammenhang mit
diesen Mesozyklonen bekannt. Auch liegen in derténdigen Forstdmtern keine Meldungen
Uber besonderen Windbruch in den betroffenen Walder. Bei der Betrachtung der vier
Zugbahnen lassen sich aber folgende GemeinsamKegtaustellen:
* Alle Mesozyklonen sind in der Gegend zwischen Réstad Straf3burg aufgetreten.
* Sie sind alle etwa in der Mitte des Oberrheingrabentstanden.
» Sie sind etwa von West nach Ost gewandert und halmnbald wieder aufgelost, nachdem
sie in das hlgelige Gelande des nordlichen Schwaldas gezogen sind.
* Alle Mesozyklonen wiesen einen zyklonalen Rotat®ns auf.
Dagegen wurden im Gbrigen Beobachtungsgebiet desfRadas fast den ganzen Oberrhein-
graben und grol3e Gebiete der angrenzenden Mittieggebmfal3t (vgl. Abb. 3.1), keine Vor-
tex-Signaturen gefunden. Dies ist jedoch nicht vamderlich, da die Bedingungen fiir die Bil-
dung von Schauer- oder Gewittersystemen mit eiggeter Mesozyklone an diesem Tag im
mittleren Oberrheingraben besonders gunstig waksnerseits traten in der mittleren Tro-
posphére die tiefsten Temperaturen in diesem Bleiait, andererseits war die bodennahe Luft
im Oberrheingraben wesentlich warmer und feuchterraden angrenzenden Mittelgebirgen.
Daher war die Labilitat der Atmosphare dort besasdgrof3. Darlber hinaus hat der Kanali-
sierungseffekt des Oberrheingrabens die vertikaledétherung verstarkt. Schliel3lich begtn-
stigte die ebene Oberflache und die damit verbuadetativ gro3rdumige horizontale Homo-
genitat der meteorologischen Feldgré3en die Entsiglier Mesozyklonen, wéhrend das hui-
gelige Gelande des Schwarzwaldes durch kleinraurSigeungen im Windfeld deren Auflo-
sung beschleunigte.

Offensichtlich ist der mittlere Oberrheingraben ebieht nur an diesem Tag ein Gebiet bevor-
zugten Auftretens von Superzellen gewesen. Wieitseia 5. Kapitel deutlich wurde, ist in
dieser Gegend bei Anstromungen aus sudwestliclsawestlicher Richtung vermehrt mit star-
ken konvektiven Niederschlagen zu rechnen. Im Rahader Untersuchungen zur gezeigten
Fallstudie des Tornados vom 9. September 1995 wuwdeitere Tornadoereignisse aus Mit-
teleuropa bekannt (Dotzek et al., 1998). Dabeitzsigh, daf’ in Suddeutschland der mittlere
Oberrheingraben relativ haufig von Tornados beawfist. Eine Darstellung aller bisher be-
kanntgewordenen Tornados dieser Region zeigt die AdL6. Die Haufung solcher Ereignisse
in der Region des mittleren Oberrheingrabens gektdieser Darstellung deutlich hervor und
bestétigt damit die Ergebnisse des vorigen Kapited&h denen im mittleren Oberrheingraben
starke konvektive Niederschlagsereignisse bevoraufjteten.
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Abb. 6.16: Zugbahnen aller in dem gezeigten Ausschnitt bekgwordenen Tornados. Die Zahlen an den
Zugbahnen entsprechen der Reihenfolge ihres Auftreterst. . 1878, 2) 4. 7. 1885, 3) 1. 7. 1895,

4) 11. 5. 1910 (Ort nicht genau bekannt), 5) Ende Sept. 1913, 6)1B52, 7) 13. 8. 1952,

8) 27. 4. 1960, 9a,b) 10.7. 1968, 10) 8. 5. 1985, 11a,b) 23.7.1986, 12) 21. 7.13p2, 9. 1995.

Hd = Heidelberg, Ka = Karlsruhe, Pf = Pforzheim, Sbaagbriicken, Stg = Stuttgart, Str = Stral3burg.

6. 3 Die Boenfronten vom 29. 7. 1996 und vom 13. 7997

Konvektive Niederschlagssysteme zeichnen sich neliensiven Niederschlagen durch starke
Vertikalbewegungen der Luft aus. Innerhalb einarlstn konvektiven Zelle kénnen die verti-

kalen Windgeschwindigkeiten weit tGber 10 m/s etneic. Starke Aufwinde entstehen dabei
hauptséachlich durch den Auftrieb der Luftmassennmveiese bei Kondensation von Wasser-
dampf diabatisch erwarmt und somit leichter wer@dsidie Umgebungsluft. Starke Abwinde

werden ausgeldst durch Impulstbertrag fallendedslischlagsteilchen sowie durch einen ne-
gativen Auftrieb, wenn die Luftmassen durch Schmelder Verdunstungsvorgange von Nie-
derschlagspartikeln diabatisch abgekihlt und sathiwerer werden als die Umgebungsluft
(vgl. Kapitel 2).

Starke bodennahe Windbden bei Schauern oder Gemwitterden meist durch solche Abwinde

verursacht (siehe auch Abb. 2.2a). Zuweilen sireseiAbwinde so stark, daf’ sie eine Bden-
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Abb. 6.17: Temperatur- und Taupunktspro-
fil des Stuttgarter Radiosondenaufstiegs vom
29.7.1996 um 14 Uhr MESZ.
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front in Bodenn&he bilden, die sich weit von derskisenden Zelle entfernen kdnnen. Solche
Bodenfronten verursachen bodennah meist signifikémgerungen von Wind, Temperatur und

Feuchtigkeit. Mit einem Dopplerradar kénnen Boenten erfal3t werden, da diese haufig zu
einem leichten Anstieg der Reflektivitat fihren.

Im folgenden werden zwei Ereignisse vorgestellt, denen Boenfronten wéhrend mehrerer
Stunden mit dem Dopplerradar beobachtet und au&eimmeinen meteorologischer Gréf3en an
Bodenstationen nachgewiesen werden konnten.

Am 29. Juli 1996 lag Mitteleuropa im Bereich warmienftmassen bei nur schwachen hori-
zontalen Druckgradienten in Bodennahe. Trotz zuschr geringer Labilitat (der Stuttgarter
Radiosondenaufstieg, dargestellt in Abb. 6.17eliehach Gl. (2.1) eine CAPE von lediglich
ca. 50 J/kg) bildeten sich in den Nachmittagsstumaeisgeltst durch die intensive Sonnenein-
strahlung, einzelne Gewitter. Am Abend néherte sictier mittleren Troposphéare von Westen
her ein flacher Trog, wodurch verstarkt Hebungspsse und damit die Bildung von Gewit-
tern ausgeldst wurden. Zahlreiche dieser Gewitterden mit dem Dopplerradar erfafit.

In Abb. 6.18 werden Ausschnitte aus den MessunganREflektivitat gezeigt, die mit dem
Dopplerradar um 21:22 Uhr MESZ bei einer Elevatiwon 2,0° durchgefuhrt wurden. Die in
gro3en Teilen des gezeigten Ausschnitts erkennbsslewachen Radarechos mit Reflektivita-
ten unter 10 dB stammen hauptsachlich von turbulenten Fluktuatiodes atmospharischen
Brechungsindex. Am linken Bildrand erkennt man Behos eines konvektiven Niederschlags-
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Abb. 6.18: Reflektivitdt um 21:22 MESZ bei einer Elevatiamm2.0°.
Durch Kastchen markiert ist die Lage der REKLIP-Statitfi@littersdorf
und Sasbach.

systems, dessen starkste Zellen Reflektivitdteniber 55 dB haben. Vereinzelt sind radial
vom Radarstandort (+ in der Abb.) ausgehende ®metiu erkennen. Hierbei handelt es sich
um sogenannte ‘second trip’-Echos; das sind Radia®eon weit entfernten Niederschlags-
gebieten, die in den durch die Pulswiederholrate Badars vorgegebenen eindeutigen raumli-
chen Erfassungsbereich gefaltet werdetm unteren Bildteil findet man einige erhéhte Re-
flektivitdtswerte, die von Bodenechos stammen.

Zum Zeitpunkt der Aufnahme der in Abb. 6.18 gezeigDaten hat sich bereits eine erste B6-
enfront gebildet. Man erkennt sie links in der Albling an einem von Haguenau nach Norden
gerichteten Streifen leicht erhdhter ReflektivitBiese Béenfront wurde im weiteren Verlauf
in ihrem ndrdlichen Teil durch kraftige Abwinde &térkt, die durch das konvektive Nieder-
schlagssystem ausgel6st wurden. lhre Entwickluhgmhand der Abbildung 6.19 gut zu er-
kennen.

Um 22:12 MESZ hat sich eine (halblinks in Abb. 6al2u erkennende) Gewitterlinie gebildet,
der die mittlerweile Gber 50 km lange Boenfront winige Kilometer vorauslauft. Um 23:02
ist die Boenfront weit in den Schwarzwald hineiraggfen. Sie ist in der Abb. 6.19b nur noch
unterbrochen zu erkennen (durch Pfeile angedewdatilas starke Niederschlagsgebiet dstlich
des Radars zu teilweise erheblichen Verlusten dataRstrahlung durch Dampfung fihrte. In
den weiteren Bildern (Abb. 6.19c und d) kann ma@a derlagerung der Boenfront nur noch in
ihrem sudlichen Teil verfolgen: Um 23:12 MESZ vertidieser Teil von Sudwest nach Nord-

" Nahere Erlauterungen zu ‘second trip-Echos findet maden in Kap. 3 genannten Lehrbiichern.
8 REKLIP ist ein Akronym fiirRegionalesKli maprojekt (z.B. Wenzel et al., 1997; Fiedler, 1998).
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Abb. 6.19: Wie Abb. 6.18, jedoch a) um 22:22 MESZ, b) um 23:02 MES) um 23:12 MESZ und d) um
23:22 MESZ.

ost genau uber Calw hinweg; und in den darauffolggn10 Minuten zieht die Béenfront in die
Zelle hinein, die sich zuvor schon bei Sindelfinggebildet hat und jeweils rechts unten in
Abb. 6.19b-d zu erkennen ist.

In ihrem nordlichen Teil scheint die Boenfront kahktive Prozesse ausgeldst oder zumindest
verstarkt zu haben: Um 23:02 hat sich etwa zwiscRérzheim und Vaihingen eine Nieder-
schlagszelle entwickelt, und die aus Westen heedreride Boenfront befindet sich unmittelbar
vor dieser Zelle (vgl. Abb. 6.19b). In den daraddglenden 20 Minuten intensiviert sich diese
Niederschlagszelle erheblich, und weitere Zelletsihen in ihrer unmittelbaren Néahe (vgl.
Abb. 6.19c und d). Die Auslésung konvektiver Aktéi durch eine Boenfront ist insofern
plausibel, als dal’ an ihrer Vorderseite die bodbanaeist feuchtere und warmere Luft zum
Aufsteigen gezwungen wird. Dadurch kdnnen Wolkebilget werden, die unter Umstanden
in gro3e Hohen anwachsen (Rinehart, 1991; Bluest€d93). Hierfur ist eine weiter andau-
ernde Zufuhr feuchtwarmer Luftmassen nétig, dieogd durch die kihlere Luft hinter der
Bdenfront beendet werden kann. Eine generelle €gstig, ob durch eine Béenfront die Bil-
dung neuer konvektiver Zellen ausgeldst wird, 18i8h daher nicht treffen.
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Abb. 6.20: Vertikalschnitt der Reflektivitat entlang derAbb. 6.19a gezeichneten Linie
A—B von 22:22 MESZ.

Einen Eindruck von der vertikalen Machtigkeit ded@hfront gibt Abb. 6.20. Dort ist ein Ver-
tikalschnitt durch die um 22:22 MESZ aufgenommeniReflektivitdtsdaten langs der in
Abb. 6.19a eingezeichneten Linie A—B wiedergegeldian erkennt im linken Bildteil die
Zone starker Niederschlage an den bis in groRe Hobehenden Gebieten hoher Reflektivi-
tat. Im rechten Bildteil zeigt sich an den erhéhieflektivitatswerten in etwa 6 km Hohe der
nach rechts ausgreifende Ambol3 (die Darstellundast begrenzt durch die hdchste Elevation
des Volumen-Scans von 30°). Darunter befindet sicBodennahe (etwa bei 21 km der Ab-
szisse, durch Pfeile angedeutet) eine Zone leidnblger Reflektivitat; hierbei handelt es sich
um die Béenfront. Man erkennt, dal sie sich bisime Hohe von knapp 2 km erstreckt.

Der Durchzug der Boenfront ist auch in den Zeitezihvon Temperatur, Feuchte, Luftdruck
und Wind zu beobachten, die an einigen REKLIP-$t#&n aufgezeichnet wurden. Abb. 6.21
zeigt Zeitreihen von zehnminutigen Mittelwerten ske Grof3en, die in Plittersdorf gemessen
wurden. Die Temperatur geht am Abend infolge deglaelliger Ausstrahlung zunéchst von
etwa 28 °C auf knapp unter 20 °C zurlck. Mit Eiritea der Boenfront um 21:18 MEZ steigt
die Temperatur kurzzeitig leicht an, wahrend didttauchtigkeit stark zurtickgeht.

Beide Phanomene lassen sich durch eine starke lesnteu Durchmischung der bodennahen
Luftmassen mit denen der untersten einigen hunbfetern erklaren: Die Luft in der freien
Atmosphére kuhlt in den friihen Abendstunden bedalitangsamer ab als am Boden, so dal3
sich rasch eine markante Inversion einstellt. Obberider Inversion ist die Luft wesentlich
warmer als am Boden, so dal3 es bei plétzlicherulgrier Durchmischung der Luft am Boden
sprunghaft warmer wird. Auch wenn die fur die vérgte Durchmischung verantwortliche
Luftmasse in der freien Atmosphéare kihler ist aks dmgebungsluft, kann am Boden dennoch
eine Erwarmung resultieren. Dieser Effekt wird Ipgdsweise auch von Bluestein (1993) be-
richtet und dort als ‘heat burst’ bezeichnet.

Mit Durchgang der Bdenfront nimmt auch die Windgesmdigkeit stark zu und der Luft-
druck steigt an. Etwa eine Viertelstunde nach Dgeoly der Boenfront setzt an der Station
Niederschlag ein, so daf3 die Lufttemperatur starikizkgeht und die Luftfeuchtigkeit leicht
ansteigt.
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Abb. 6.21: Zeitreihe von Temperatur, Feuchtigkeit, Luftdruck Mvidd an der REKLIP-Station
Plittersdorf am 29. 7. 1996. Der senkrechte Strich markientales den Radardaten ermittelten
Durchgang der Béenfront um 22:18 Uhr MESZ (=21:18 MEZ).

Auch in den Zeitreihen zehnminitiger Werte von Temgiur, Feuchtigkeit, Luftdruck und
Wind, die an der Station Sasbach gemessen wurdén,dich der Durchgang der Bdenfront
erkennen (Abb. 6.22). Diese Station liegt nicht Wigtersdorf in der Oberrheinebene, sondern
an deren o6stlichem Rand am Ful3e des SchwarzwaRigeringen horizontalen Druckgra-
dienten, wie sie am 29. 7. 1997 vorlagen, werdendhichtung und -geschwindigkeit an dieser
Station durch die Berg- und Talwindzirkulation damairt. Aus der Umstellung der mittagli-
chen Bergwind- auf die nachtliche Talwindzirkulatidolgt die sprunghafte Anderung der
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Abb. 6.22: Zeitreihe von Temperatur, Feuchtigkeit, Luftdruck Mvidd an der REKLIP-Station
Sasbach am 29. 7. 1996. Der senkrechte Strich markiert desieauRadardaten ermittelten
Durchgang der Béenfront um 22:23 Uhr MESZ (=21:23 MEZ).

Windrichtung um 180°, die an der Station gegen 1% WMEZ beobachtet wurde. Die Wind-
richtung &ndert sich erst wieder sprunghatft, als2in?3 Uhr MEZ die Bdenfront durchzieht.
Gleichzeitig nimmt die Windgeschwindigkeit stark zd der Luftdruck steigt an. Auch in

Sasbach, genauso wie zuvor in Plittersdorf, bewatét Durchgang der Béenfront eine kurz-
zeitige Erwarmung am Boden und einen deutlichenkgéag der Luftfeuchtigkeit. Im Unter-

schied zu Plittersdorf wird die Béenfront aber riclnmittelbar von Niederschlagen gefolgt;
bis 22:30 MEZ bleibt es dort trocken.
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Die Analyse der vom Dopplerradar aufgezeichnetesh am Bodenstationen gemessenen Daten
haben gezeigt, dal} die Boenfront, welche in dennéiseunden des 29. Juli 1996 durch den
Oberrheingraben gezogen ist, zu einer starken Zueater Windgeschwindigkeit in Bodenna-
he und einem Anstieg des Luftdrucks am Boden geftiat. Obwohl eine Boenfront aus kalten
Abwinden in einer konvektiven Niederschlagszellevioegeht, hat ihnr Durchgang am Boden
vorubergehend zu einer Erwarmung gefuhrt, da siehLdft in den untersten Atmospharen-
schichten in den Stunden zuvor bereits stark ablgiekétte.

Eine weitere Bdenfront, die anhand der Daten depdderadars sogar Uber einen Zeitraum
von fast funf Stunden nachzuweisen ist, zog amJL8.1997 durch den Oberrheingraben. Im
Unterschied zu der zuvor behandelten Fallstudiedi@se Bdenfront in den Nachmittagsstun-
den auf. Die synoptische Situation war an dieserg @anlich der vom 29. Juli 1996. Wieder-
um lag Suddeutschland im Bereich warmer Luftmadseimur schwachen Luftdruckgradien-
ten. Im Unterschied zum 29. Juli 1996 blieb jedaoh 13. Juli 1997 die GroRwetterlage bis
zum nachsten Tag erhalten, so daf3 sich lediglicmriégewitter bildeten, die Gberwiegend in
den Nachmittagsstunden und am friihen Abend aufiraé@le dieser Gewitter wurden wie-
derum vom IMK-Dopplerradar erfal3t.

In Abb. 6.23a ist ein Ausschnitt der Reflektivitdegen dargestellt, die um 15:20 MESZ vom
Radar bei einem Elevationswinkel von 2,0° aufgelze&t wurden. Man erkennt, wie schon in
den bei der ersten Fallstudie gezeigten Abbildungenbreitet schwache Radarechos bis ma-
ximal etwa 10 dB aufgrund von turbulenten Fluktuationen des atmésishhen Brechungsin-
dex. Am oberen Bildrand von Abb. 6.23a findet mamishohe Reflektivitaten, die von starken
Niederschlagen eines Gewitters zwischen Neustadt Worms stammen. Innerhalb dieses
Gewitters kam es zu so starken Abwinden, dal3 daeauBdenfront hervorging, welche sich,
von Nord nach Sid durch den Oberrheingraben zigheisdn die Gegend um Stral3burg ver-
folgen liel3. Abb. 6.23b zeigt die Situation von Q@:MESZ; hier erstreckt sich die Boenfront
in Bildmitte vom Pfalzerwald (links) fast genau ib#en Radarstandort hinweg nach Osten bis
in den Kraichgau hinein. Nordlich der Béenfrontainu diesem Zeitpunkt viele kleine Gewit-
terzellen entstanden; ihr Entstehen wurde offetathzum Teil durch die Boenfront ausge-
l6st.
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Abb. 6.24: Einstiindige Niederschlagssummen, abge-
leitet aus den Daten des Dopplerradars (Graustufen)
sowie Lage der Boenfront am Ende des jeweiligen
einstiindigen Zeitraums, definiert als die Regionen in
einer horizontalen Flache in 800 m Héhe, in denen
die Reflektivitat tber 10 dBliegt (schwarze Linien-
strukturen).

a) Niederschlagssummen von 15:00 bis 16:00 Uhr
MESZ und Béenfront um 16:00 Uhr MESZ,

b) von 16:00 bis 17:00 MESZ,

¢) von 17:00 bis 18:00 MESZ,

d) von 18:00 bis 19:00 MESZ,

e) von 19:00 bis 20:00 MESZ.

Die Kastchen geben die Lage einiger REKLIP-
Stationen an: BB = Bad Bergzabern, Ep = Eppingen,
Frh = Freiolsheim, Ka = Karlsdorf, Li = Linkenheim,
PI = Plittersdorf.
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6 Analyse besonderer Einzelfalle

Dal3 die Boenfront bei ihrem Vordringen nach SudenRildung konvektiver Niederschlags-
zellen ausgelost haben kénnte, belegt die Abb. .6[2drt sind jeweils einstiindige Nieder-
schlagssummen wiedergegeben, die aus den Refiéksgiaten des Dopplerradars ermittelt
wurden. Durch schwarze Flachen gekennzeichnetiestage der Béenfront am Ende des je-
weiligen einstiindigen Zeitraums. In Abb. 6.24a, die Niederschlagssummen von 15 Uhr bis
16 Uhr und die Lage der Bbéenfront um 16 Uhr MESZedergegeben sind, erkennt man an
den hohen Niederschlagssummen im Raum zwischerei&asitern und Mannheim die starken
Gewitter, die in diesem Zeitraum auch zur Ausbilduder Boenfront gefihrt haben. Wéahrend
der folgenden Stunde kommt es sudwestlich von Mamimoch zu Niederschlagen aus den
oben genannten Gewittern, wie Abb. 6.24b zeigt.ichieeitig erkennt man Niederschlage sud-
lich von Pforzheim.

Im Oberrheingraben um Karlsruhe und sudlich dawstnels zun&chst niederschlagsfrei. Das
andert sich, sobald die Béenfront durchgezogenUst. 18 Uhr hat diese eine Linie erreicht,
die stidlich von Karlsruhe etwa in West-Ost-Richtung Uber Pforzheim hinweg verlauft (vgl.
Abb. 6.24c). In der Stunde zwischen 17 und 18 Uhd $ei Bad Bergzabern und ndrddstlich
davon erste Niederschlage aufgetreten. Im weitstenauf bilden sich vor allem am Hang des
Pfalzerwaldes bei Bad Bergzabern immer wieder riearesektive Zellen, die zu weiteren Nie-
derschlagen in dieser Region fuhren (Abb. 6.24d endAus einer dieser Zellen heraus bildet
sich gegen 19:20 Uhr eine weitere Boenfront, diem&udosten lauft und die erste Boenfront
teilweise einholt. In Abb. 6.24e ist die Lage dezuen Bdenfront um 20 Uhr an dem langs des
Rheins im linken unteren Bildteil liegenden Band etkennen, das im Westen bogenformig
nach Nordwesten verlauft. Dieser westliche Teihstat noch von der ersten Béenfront.

Die wahrend mehrerer Stunden am 13. Juli 1997 dalexrin Oberrheingraben und das Kraich-
gau ziehende Bdenfront hat offensichtlich die Bildueiniger konvektiver Niederschlagszellen
ausgelost, wie die nach dem Durchzug der Front etugenen Niederschlage belegen. Den-
noch ist ihre vertikale Machtigkeit nicht so grofliewdie der Boenfront vom 29. 7. 1996. Wie
man in Abb. 6.25 anhand der durch Pfeile verdeltén Zone erhdhter Reflektivitatswerte bei
einer Entfernung von ca. 8 km auf der Abszisse erkgereicht die Boenfront nur bis in rund
einen Kilometer Hohe.

Einen Einblick in die dynamische Struktur der Béemit gibt Abb. 6.26. Sie zeigt den zeitli-
chen Verlauf des Horizontalwindes in verschiedeRémen in der Umgebung des Radarstand-
orts. Die Windvektoren wurden aus Daten berechdietmit dem Dopplerradar aufgezeichnet
wurden. Man erkennt, daf3 vor dem Durchgang der Boet bis in 1,5 km Hohe schwache
westliche Winde herrschten. Mit Durchgang der Bdenf gegen 16:50 Uhr MESZ dreht der
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Abb. 6.25: Vertikalschnitt der Reflektivitéat entlang derAibb. 6.23b gezeichneten Linie
A—B von 17:00 MESZ.
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Abb. 6.26: Zeitlicher Verlauf von Vertikalprofilen des Hpontalwindes, abgeleitet aus Daten des IMK-Dop-
plerradars. Ein langer Teilstrich eines Windpfeils enitdpr10 kn, ein kurzer Teilstrich entspricht 5 kn.

Wind bis in etwa 600 m H6he auf Nord und frischtfawobei die grof3ten Windgeschwindig-
keiten in etwa 300 m Ho6he gemessen werden. Im wexit&/erlauf nehmen die Windgeschwin-
digkeiten wieder ab, und der Wind dreht ab etwaOD9allmahlich wieder zuriick. Oberhalb
von einem Kilometer HOhe findet dagegen wahrend giaszen Zeitraums keine wesentliche
Anderung von Windrichtung und -geschwindigkeit stater Wind weht hier kontinuierlich
schwach aus westlicher Richtung. Dies steht im Eing mit der anhand der Reflektivitatsda-
ten gefundenen vertikalen Machtigkeit von etwa geirtélometer (vgl. Abb. 6.25).

Die aus den Radardaten berechnete Drehung undarkustg des Windes mit Durchgang der
Bdenfront findet man auch in Zeitreihen von Messemgvieder, die am 200 m hohen meteo-
rologischen Mast im Forschungszentrum und an emiBEKLIP-Stationen durchgefuhrt wur-
den. Abb. 6.27 zeigt zehnminltige Mittelwerte voariperatur, Taupunkt, Luftdruck, Wind-
richtung und -geschwindigkeit der Messungen destMas Forschungszentrum. Der Wind
dreht gegen 17 Uhr in Bodennahe und in 200 m Hobe West auf Nord bis Nordost und
frischt stark auf. Die Windgeschwindigkeiten werdeach etwa einer halben Stunde wieder
kleiner, um danach nochmals voribergehend zuzunehme

Im Gegensatz zu der Fallstudie vom 29. 7. 199@l&st Durchgang dieser Béenfront mit einem
Temperaturriickgang verbunden, wie aus der Abb. @&@ifer hervorgeht. Sowohl in Boden-
nahe als auch in 200 m H6he nehmen die Temperaturerhalb einer halben Stunde nach
Durchgang der Boenfront um etwa 3 °C ab. In Bodémn&rfolgt etwa eine Stunde nach
Durchzug der Boenfront eine weitere Abkihlung urwatein Grad, als Wolken die Sonne
verdecken. Die Werte der Taupunktstemperatur andiam beim Durchgang der Boéenfront
nicht signifikant, und der geringe Anstieg des ldificks von etwa 0,2 hPa zu diesem Zeit-
punkt ist nicht grof3er als dessen Schwankungen evigthder Stunden zuvor und danach. Aus
diesen Ergebnissen wird ebenso wie aus der geringeikalen Machtigkeit der Béenfront von
rund einem Kilometer (vgl. Abb. 6.25 und 6.26) dielt, daf es sich hierbei um eine schwa-
chere Boenfront handelte als im Fall vom 29. Ja®6.

99



6 Analyse besonderer Einzelfalle

T 2
FZK-Mast, 13. 7. 1997 emperatur (2m)
30 I ****** Taupunkt (2m)
Temperatur (200m)
ZE R e T N Taupunkt (200m)
26 -
O 24 .
£
c 22 I
g
)
g 207 1 R -
2 18+ .
g F0 N -\ I/\\ - ~— T
= 16 + . \\___ A A // \\ - N ST T -7 i
-~ \\/ )..\\’/ \\\ , \\ //\ o - Vi — ’__' ‘\“
14 + R I ; O e .
~e ’ RREIEL N P *\
12 + T
1
10 f f f = f f |
13:00 14:00 15:00 16:00 17:00 18:00 19:00 20:00 21:00
Uhrzeit (MESZ)
FZK-Mast, 13. 7. 1997 Windstarke (20m) == === Luftdruck (2m)
Windstérke (200m) ¢  Windrichtung (40m)
¢  Windrichtung (200m)
8 I OO 0 - 360
7 ¢ ¢ 1315
o %0 © o3
.S 6 8%60840008 ’22,00 02303| 8848 270 5
29 PN S o o o o
eg O ¢ o ¢ 225 2
Q ()]
£< 4] +180 §
oo e D 2 N A M £
S8 S
22 34 1135 £
= £ £
3 2 Lo 3
1 I + 45
4
$6333%008% 00t o
0 f f f & © f 0
13:00 14:00 15:00 16:00 17:00 18:00 19:00 20:00 21:00
Uhrzeit (MESZ)

Abb. 6.27: Zeitreihe von Temperatur, Feuchtigkeit, Luftdruck Mvidd am meteorologischen Mast des
Forschungszentrums am 13. 7. 1997. Die senkrechte strichpugHKtiei¢ markiert den aus den Radar-

daten ermittelten Durchgang der Béenfront um 16:55 Uhr MESZ.

Obwohl die Anderung von Temperatur, Feuchte, Luftk und Wind beim Durchgang der
Boenfront vom 13. Juli 1997 geringer ausfallt ate 29. Juli 1996, ist sie auch nach mehreren
Stunden in den Daten des Dopplerradars ebenso mideddstationen nachweisbar, die sich in
grol3er Entfernung vom Ausgangspunkt der Béenfragiinden. Dies belegen die in den Ab-
bildungen 6.28 bis 6.30 wiedergegebenen Zeitreiveteorologischer Grél3en, die an den
REKLIP-Stationen Linkenheim, Karlsdorf, Bad Bergeaf, Eppingen, Plittersdorf und

Freiolsheim gemessen wurden.
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Abb. 6.28: Zeitreihe von Temperatur, Taupunkt, Luftdruck und Windlan REKLIP-Stationen Linkenheim
(links) und Karlsdorf (rechts) am 13. 7. 1997. Die senkrectriehgpunktierte Linie markiert den jeweiligen
aus den Radardaten ermittelten Durchgang der Béenfrofidigien Stationen um 16:45 Uhr MESZ).

In Linkenheim und Karlsdorf ist die Boenfront um:46 Uhr MESZ durchgezogen. Man er-
kennt in den Zeitreihen der an beiden Stationenegs®nen Werte zu diesem Zeitpunkt einen
deutlichen Rickgang der Temperatur um 3 bis 4 °@e €unahme der mittleren Windge-
schwindigkeit von etwa 2 m/s auf 4 bis 6 m/s undeeDrehung der Windrichtung von Sudwest
bis West auf Nord bis Nordost (vgl. Abb. 6.28). Diaftfeuchtigkeit steigt mit Durchgang der
Boenfront jeweils voriibergehend leicht an. Einensligante Anderung des Luftdrucks tritt
dabei jedoch nicht auf, wie die Abbildung zeigt.

Ein &hnliches Bild ergibt sich fur die Station Epgen, die etwa 40 km ostnorddéstlich des Ra-
dars im Kraichgau liegt. In den in Abb. 6.29 dargditen Zeitreihen findet man einen mit dem
Durchgang der Béenfront um 17:10 Uhr verbundenemgeraturriickgang um ungefahr 2 °C,
eine Zunahme der mittleren Windgeschwindigkeit Jarapp 2 m/s auf Gber 4 m/s und eine
wenn auch nur allméhliche Drehung der Windrichtwam West bis Nordwest auf Nord bis
Nordost.

In Bad Bergzabern, wo anhand der Analyse der Ratarddie Boenfront schon um 17:00 Uhr
durchzog, ist diese Front zwar mit einer deutlicierderung der Windrichtung, aber nur mit
relativ geringen Windgeschwindigkeiten verbundegl.(Abb. 6.29). Erst im weiteren Verlauf,
d.h. zwischen 17 und 18 Uhr, nimmt die Windstarkéeblich zu, und gleichzeitig fallt die
Temperatur um etwa 2 °C. Insgesamt geht die BoenfroBad Bergzabern, wo die Luftmas-
sen offensichtlich starker mit von Westen einstroner Umgebungsluft vermischt wurden,
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Abb. 6.29: Zeitreihe von Temperatur, Taupunkt, Luftdruck und Windlen REKLIP-Stationen Bad Bergza-
bern (links) und Eppingen (rechts) am 13. 7. 1997. Die senkeesthithpunktierte Linie markiert den jewei-

ligen aus den Radardaten ermittelten Durchgang der Béer(froBad Bergzabern um 17:00 und in Eppin-

gen um 17:10 Uhr MESZ).

nicht mit einer so ausgepragten Anderung der gegridyleRgroRRen einher wie an den zuvor
genannten Stationen. In den Reflektivitatsdateenpdalls ist die Boenfront in der Gegend um
Bad Bergzabern deutlicher zu erkennen als im Kigaeh und Vertikalschnitte ergeben in bei-
den Féllen eine vertikale Méachtigkeit von etwa emkKilometer.

Beim weiteren Vordringen der Béenfront nach Siidesrden die mit ihr verbundenen Ande-
rungen der meteorologischen Feldgré3en aufgrundorchmischung mit der Umgebungs-
luft immer geringer. In Plittersdorf und in Freibisim, wo die Béenfront um 18:35 Uhr bzw.

18:45 Uhr durchzieht, treten zu diesen Zeitpunkteime signifikanten Anderungen von Wind-
geschwindigkeit und Luftdruck auf (vgl. Abb. 6.3®Rllerdings geht die Temperatur an beiden
Stationen etwa um 2 °C zurtick, und die Luftfeuckég steigt geringfiigig an. Auf3erdem ist
der Durchgang der Bdenfront in den Zeitreihen dandkichtung von beiden Stationen noch
gut zu erkennen: wahrend vor der Boenfront westliéhiinde Gberwiegen, dreht die Wind-
richtung mit Durchgang der Front jeweils sprunghaifif Nord bis Nordost. In der Zeitreihe

der Station Plittersdorf kann man ferner den Dusthg der zweiten Bdenfront kurz vor 20
Uhr erkennen, die sich westlich des Rheins gebifdgte (vgl. Abb. 6.24e). Die mittlere Wind-

geschwindigkeit ist in dieser Phase deutlich erhdht
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6. 3 Die Boenfronten vom 29. 7. 1996 und vom 131997
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Abb. 6.30: Zeitreihe von Temperatur, Taupunkt, Luftdruck und Windlen REKLIP-Stationen Plittersdorf
(links) und Freiolsheim (rechts) am 13. 7. 1997. Die senkeestrichpunktierte Linie markiert den jeweiligen
aus den Radardaten ermittelten Durchgang der Béenfromtitiersdorf um 18:35 und in Freiolsheim um
18:45 Uhr MESZ).

An allen Bodenstationen drehte der Wind mit dem égang der Béenfront auf Richtungen
um Nord und behielt diese Richtung fur mehrere Sembei. Dieser Effekt deutet darauf hin,
daf die kuhlere Luftmasse, welche aus den Abwindetier konvektiven Niederschlagszelle
hervorgegangen waren und deren Vordergrenze diefBir@ markierte, eine grof3e horizon-
tale Ausdehnung hatte. Begunstigt wurden die aehdin nordlichen Winde offensichtlich
auch durch den Kanalisierungseffekt der Mittelggéjrdie an den Randern des Oberrheingra-
bens ungefahr in Nord-Sud-Richtung verlaufen.

Der Weg der Boenfront vom 13. Juli 1997 Ia3t sicthand der Radardaten und von Zeitreihen
meteorologischer FeldgroRen, die an mehreren REKIiRIonen gemessen wurden, uber
mehrere Stunden verfolgen. Die Bdenfront war allegd schwacher als die zuvor analysierte
Front vom 29. Juli 1996. Dies geht auch aus Tab.l&rvor, in der die wichtigsten charakteri-
stischen GrofRen der beiden Boenfronten nochmaBmoengefaldt sind. Dort sind auch einige
Mittelwerte angegeben, die Mahoney (1988) bei dealfse von insgesamt 30 nordamerikani-
schen Bbéenfronten fand.

Die Boenfront, welche am 29. Juli 1996 durch dere@beingraben zog, breitete sich ungefahr
doppelt so schnell aus wie diejenige vom 13. JABTZ und erreichte auch eine etwa doppelt so
grol3e vertikale Machtigkeit. Auch die Zunahme deintligeschwindigkeit in Bodenndhe war
im ersten Fall gro3er. Die Temperatur &nderte dizbei allerdings anders als im zweiten Fall:
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6 Analyse besonderer Einzelfalle

Tab. 6.1: Charakteristische Grofl3en der BéenfrofEgtauterungen im Text).

mittlere Ver-  vertikale bodennahe Anderungen vor
Datum Dauer lagerungsge-  Machtig- Tempe- Luft- Windge-
schwindigkeit keit ratur druck schwindigkeit
29.7.1996 > 2 Std. 17 m/s ca. 2 km um+1 K 1-2 hPd-7 m/s
13.7.1997 >4Std. 5-7mls ca. 1 km 0 bis -4 K <0,2hP0-4 m/s
Mittelwerte von
Mahoney (1988) — 8,6 m/s 1,3 km -3,5K 0,6 hPa —

Aufgrund der zuvor begonnenen abendlichen bodemnaizkiihlung fuhrte die Bdenfront
vom 29. Juli 1996 zu einer geringen Erwarmung, estarke Niederschlage einsetzten und
einen deutlichen Temperaturriickgang bewirkten. AnJuli 1997 zog die Béenfront dagegen
nachmittags durch den Oberrheingraben und war méne Temperaturriickgang verbunden,
der um so schwacher ausfiel, je mehr Zeit seit dgtstehen der Front vergangen war.

Die charakteristischen Grol3en der beiden analgsieBoenfronten stimmen gut mit Werten
Uberein, die Mahoney (1988) bei der Analyse von Etenten fand (vgl. Tab. 6.1). Die Béen-
front vom 29. Juli 1996 war demnach tberdurchsglictit stark, da die meisten ihrer charakte-
ristischen GrofRen nicht nur diejenigen der Boenfreom 13. Juli 1997 Ubertrafen, sondern
auch grofRer waren als die durchschnittichen Weltée von Mahoney (1988) analysierten
Fronten. Die in der zweiten Fallstudie in diesemsabnitt analysierte Boenfront entsprach in
etwa den Durchschnittswerten von Mahoney (1988}, jadoch tber einen wesentlich lange-
ren Zeitraum zu verfolgen als die Béenfront vom 20l 1996.

Beide Boenfronten haben an einigen Stellen die uilgl neuer konvektiver Zellen ausgelost
oder zumindest verstarkt. Auch dieser Effekt isig Wereits erwéhnt, zuweilen beim Auftreten
von Boenfronten zu beobachten. Ungewdhnlich igtesitich, dafd eine der konvektiven Zellen,
die offensichtlich von der zweiten Béenfront am 18li 1997 ausgeldst wurde, ihrerseits zur
Bildung einer neuen Boenfront fuhrte (vgl. Abb. 8€).
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7 Zusammenfassung

Mit einem C-Band Dopplerradar im Forschungszentienlsruhe werden seit 1994 operatio-
nell Volumen-Datensétze der Reflektivitdt und dedialen Geschwindigkeitskomponente im
Umkreis von 120 km um den Radarstandort aufgezeichind archiviert. Aus den Reflektivi-
tatsdaten werden unter anderem mit Hilfe von Z-ReBlBungen Niederschlagsintensitaten
berechnet. Daraus kdnnen durch zeitliche Integnaio nahezu beliebige Zeitraume flachen-
hafte Verteilungen der Niederschlagssummen errmittelden. Die aufgezeichneten Windda-
ten werden routinemaf3ig zur Berechnung vertikalefie des Horizontalwindes verwendet.
Sie dienen aber auch der Untersuchung dynamischmakt@ren in konvektiven Niederschlags-
systemen. Aufgrund der Basis der vom Radar aufgépeien Daten ist die Moglichkeit gege-
ben, eine Klimatologie sowohl der Niederschlagss#rhg als auch des Auftretens konvektiver
Niederschlagssysteme in der Region des mittlereereingrabens und der umliegenden
Mittelgebirge zu erstellen.

Die Analyse konvektiver Niederschlagssysteme biltiet Schwerpunkt der vorliegenden Dis-
sertation. Daher wurden zunéchst verschiedene Aktmvektiver Niederschlage vorgestelit
und erlautert. Die sehr komplexen Effekte einergraphisch gegliederten Gelandeform auf die
Entwicklung der verschiedenen konvektiven Niedelesgssysteme wurden aufgezeigt und
daraus gefolgert, dafl3 sich unterschiedliche Vemegién der Niederschlagssummen bei strati-
formen und konvektiven Niederschlagen ergeben nmisse

Ein grof3er Teil der vorliegenden Arbeit behanded Brfassung von Niederschlagen verschie-
denen Typs mit einem Dopplerradar. Daher wurderwdahtigsten Grundlagen der Radarme-
teorologie vorgestellt. Hierzu zéhlte die Bestimmuier Reflektivitat aus der von dem Radar
ausgesendeten und empfangenen Leistung und dielBeneg der radialen Geschwindigkeits-
komponente aus der Phasenverschiebung der Raddusgaebenso wie die Errechnung der
Niederschlagsintensitat aus der Reflektivitat, mieist mit Hilfe von Z-R-Beziehungen vorge-
nommen wird. Es wurde auf die Probleme hingewiesipei diesen Umrechnungen im Falle
von Schneeflocken oder grol3en Hagelkdrnern entstedee solche Niederschlagsteilchen an-
dere Rickstreuquerschnitte haben als die meistlkirgggen Regentropfen.

Eine haufige Erscheinungsform hauptsachlich stratier Niederschlage ist die meist nur we-
nige hundert Meter dicke Schmelzschicht, in der r@ggflocken zu Regentropfen schmelzen.
Dabei erhoht sich der Rickstreuquerschnitt der Kguteore vortibergehend betrachtlich,
was zu stark erhohten MelRwerten der ReflektivitAtieser Schicht fuhrt. Bei der Ableitung
der Niederschlagsintensitat aus den Reflektivitditsd muf3 man diese Effekte, die mit dem
Begriff ‘Helles Band’ zusammengefal3t werden, bedidhtigen. Zu diesem Zweck wurde ein
Algorithmus entwickelt und vorgestellt, der in ddeflektivitatsdaten nach Strukturen des
Hellen Bandes sucht und eine Statistik der charaktischen Daten (H6he, Dicke und Ampli-
tude des Hellen Bandes) erstellt. In einem zwebshritt werden die gemessenen Reflektivi-
tatsdaten dahingehend korrigiert, dal3 man bei gge&hnung der Niederschlagsintensitat auch
in der Schmelzschicht keine Gberh6hten Werte metiile

Der Algorithmus erfordert keine individuelle Vorgatlder Hohe der Nullgradgrenze. Er beno-
tigt wenig Rechenzeit und kann daher ‘online’ eisgzt werden. Die mit Hilfe dieses Algo-
rithmus erzielten erheblichen Verbesserung der des Radardaten abgeleiteten Nieder-
schlagsintensitaten wurden an einem Beispiel detnenis

Will man Niederschlagsmessungen mit einem Radah augroReren Entfernungen durchfiih-
ren, so bereitet die Abschattung des Radarstrahigragraphischen Hindernissen Schwierig-
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7 Zusammenfassung

keiten. Die Erdkrimmung bewirkt, dal3 mit zunehmenBatfernung vom Radar eine immer
groRere Hohendifferenz zwischen dem Boden und asirigsten Elevation des Radarstrahls
entsteht. Mit dem IMK-Dopplerradar werden Reflekéitsdaten auch bei H6henwinkeln ge-
messen, die geringer sind als die Horizonthoheolggdessen kommt es zu einer teilweisen
oder vollstdndigen Abschattung des Radarstrahgsindgrof3eren Entfernungen vom Radar mit
erheblich verminderten Werten bei der Berechnung Mederschlagsintensitaten aus den Re-
flektivitatsdaten verbunden sein kann.

Daher wurde im Rahmen dieser Dissertation ein Atparus entwickelt, mit dem die Teilab-
schattung eines Radarstrahls erstmals berechnelewdsann. Zuséatzlich wurden Gleichungen
préasentiert, mit denen sich in einem weiteren Stlaws der in einem teilweise abgeschatteten
Radarpuls-Volumen gemessenen Reflektivitat dieatdiiche Reflektivitat in Strahimitte be-
rechnen laRt. Ist ein zu groRRer Teil des Radartrahgeschattet, so wird auf die MeRwerte
aus der nachsthoheren Elevation zurtickgegriffen.

Mit diesem neuen Algorithmus wurden deutliche Vess®rungen bei der Berechnung der Nie-
derschlagsmengen aus Reflektivitatsdaten erzieithAn gré3eren Entfernungen vom Radar-
standort ist nun eine quantitative Niederschlagstienung moglich. Einige verbleibende Un-
terschiede zwischen Radar- und Bodenmessungen kdaweierlei Ursachen haben: Zum ei-
nen geringe Fehler und die mdglicherweise ungendgdReprasentanz von Bodenmessungen
insbesondere bei konvektiven Niederschlagen. Zudesn kann der vorgestellte Algorithmus
zur Korrektur der Abschattungseffekte noch verbesserden, indem man in Zukunft zeitlich
und rdumlich variable Reflektivitatsprofile erfaf3tlierzu konnen die mit dem Dopplerradar
aufgezeichneten Daten ebenso dienen wie die Messumgt anderen Instrumenten, z.B. Dis-
drometern und einem vertikal zeigenden FMCW-Radléeiterhin mufd noch eine Zusammen-
fuhrung des Algorithmus zur Korrektur von Abschattigeffekten mit dem zur Korrektur von
Effekten des Hellen Bandes erfolgen.

Abhilfe bei einem vollig anderen, aber ebenfallchtigen Thema innerhalb der Radarmeteo-
rologie verschafft der neue Algorithmus ebenfalisne fehlerhaft justierte Elevationseinstel-
lung der Antenne kann quantitativ bestimmt werdere Analyse vertikaler Reflektivitatspro-
file einer konvektiven Zelle mit dem neuen Algomblus legte eine Abweichung des nominellen
Elevationswinkels der Antenne von dessen tatsdwidNVerten um etwa ein halbes Grad na-
he. Diese Diskrepanz konnte spater bei der Analyse Signals eines konstant strahlenden
Mikrowellensenders, der an einem 200 m hohen Master Ndhe des Radars montiert wurde,
bestéatigt werden.

Um stratiforme von konvektiven Niederschlagen ustéeiden zu kdnnen, wurde ein Algo-
rithmus vorgestellt, der die dreidimensionalen Bldilvitatsdaten auf verschiedene Eigen-
schaften hin analysiert. Als wichtigstes Merkmadmti hierbei die maximale, in dem dreidimen-
sionalen Datensatz gefundene Reflektivitat. Siawdl eine Unterscheidung stark konvektiver
Niederschlage von anderen Niederschlagstypen. Zaiteven Differenzierung von schwach
konvektiven und stratiformen Niederschlagen musaesétzliche Eigenschaften des Reflekti-
vitatsfeldes berucksichtigt werden. Dies sind hontale bzw. radiale Gradienten der Reflekti-
vitat, Reflektivitatsdifferenzen zwischen verscleéedn Hohen und das Vorhandensein eines
Hellen Bandes, wobei zwischen diesen genanntennE@®ften gewisse Korrelationen erwar-
tet werden.

Da nur die wenigsten Ereignisse eine FestlegungNiederschlagstyps allein anhand der ma-
ximalen Reflektivitdt zulassen, wurde auch jeweiis Konvektivitdtsindex berechnet, der eine
weitere Unterscheidung erlaubt. Dabei wird auchibksichtigt, ob die Werte des Konvekti-
vitatsindex als aussagekraftig angesehen werdeneddrd.h. ob die vorgenommene Klassifi-
zierung Uberhaupt gerechtfertigt ist.

106



Bei der Analyse der aus mehreren tausend dreidimeagn Datensétzen der Reflektivitat
ermittelten charakteristischen Eigenschaften stsiith heraus, dal? die vermuteten Korrelatio-
nen zwischen diesen Eigenschaften nur zum Teil ebiet werden konnten. Eine gute Uber-
einstimmung besteht zwischen der maximalen Reflékti eines Volumen-Scan und dem mitt-
leren radialen Reflektivitatsgradienten in BodermaBwischen den anderen Eigenschaften
bestehen keine eindeutigen Zusammenhange. Diacfelforhandene Streuung der Daten laf3t
sich aber durch unterschiedliche ErscheinungsfordezrNiederschlage erklaren. Damit wurde
nochmals deutlich, dal’ ein einzelnes Kriteriumiadlenicht ausreicht, um eine vollstandige
Klassifizierung der Niederschlage vorzunehmen.

Anhand von zwei Beispielen wurde gezeigt, dal? dexdsrschlagstyp innerhalb von Stunden
mehrfach wechseln kann. Damit wurde deutlich gerhagal} fir eine umfangreiche Analyse
verschiedener Niederschlagstypen zeitlich moglitizsth aufgeloste Daten bereitgestellt wer-
den missen.

Neben den charakteristischen Eigenschaften drertiimpaler Reflektivitatsfelder, die eine
Klassifizierung des Niederschlagstyps erlaubendewus den jeweiligen Datensatzen auch der
mittlere vertikale Reflektivitatsgradient zwischdem Boden und 1,5 km Hohe ermittelt. Der
Mittelwert aller errechneten Gradienten lag bei @tiull, d.h. die Bestimmung der Nieder-
schlagsintensitat in einer gelandefolgenden Schiolnt 1,5 km H6he ist gerechtfertigt. Aller-
dings gibt es eine nicht zu vernachlassigende @irgud.h. in Einzelfallen eine signifikante
Abweichung des mittleren Vertikalgradienten. Auabnkten die Unterschiede zu den Ergeb-
nissen, die mit einem FMCW-Radar gewonnen wurdechnnicht abschlie3end erklart wer-
den.

Anhand des neu entwickelten Algorithmus lassen sichtiforme, schwach und stark konvek-
tive Niederschlagsereignisse getrennt erfassen.itDaorden erstmals flachendeckende Nie-
derschlagssummen eines langeren Zeitraums getfénclie genannten Typen ermittelt. Fur
Vergleiche dieser Summen mit Bodenmessungen, deewibgend nur Tagessummen liefern,
wurde auf die Vorteile der hohen zeitlichen Aufliguder Radardaten verzichtet. Um die Nie-
derschlagsdaten auf der Basis von Tagessummemgétrach ihrem Typ (stratiform, schwach
konvektiv oder stark konvektiv) analysieren zu kénpnmuf3te also die fur einzelne Datensatze
festgelegte Klassifizierung des Niederschlagstyseme langere Zeitraume erweitert werden,
was anhand der Haufigkeit der Niederschlagstypeneilezelnen Datensatze geschieht. Bei
zukunftigen Analysen kann diese Schwierigkeit vetlioln behoben werden, da seit 1997 zahl-
reiche Niederschlagsstationen Mel3werte auch mérezeitlichen Auflosung bis zu einer Mi-
nute bereitstellen.

Die aus Radardaten abgeleiteten und an den eiréightih abgelesenen Bodenstationen gemes-
senen Niederschlagssummen des Zeitraums vom Ja8@&r bis April 1998 wurden getrennt
nach dem jeweiligen Niederschlagstyp ausgewertet.d8r Analyse der Summenverteilungen
stellte sich heraus, dal? bei stratiformen und sdmkaonvektiven Niederschlagen die grof3ten
Niederschlagssummen Uber den Mittelgebirgen, irshesre dem Schwarzwald, auftraten. Im
Falle stark konvektiver Niederschlage traten aherhaeinige Regionen in der Oberrheinebene
hervor, die relativ hohe Niederschlagssummen aisirie Die eingangs geauRRerten Uberlegun-
gen wurden damit bestatigt: stratiforme und schwiaghvektive Niederschlage werden tber
den Mittelgebirgen durch verstarkte Hebung inteiesty was hingegen bei starker Konvektion
nicht mehr generell zutrifft. Es zeigte sich ferndal3 die stark konvektiven Niederschlage fast
ausschlief3lich in den Sommermonaten auftraten, vasmmMtmosphare entsprechend labil ge-
schichtet ist. Die Mehrzahl der stratiformen Niestgrlage entfallt auf das Winterhalbjahr. Al-
lerdings gab es auch in den Sommermonaten, bessyede bei der Entstehung sogenannter
Genua-Zyklonen, eine Reihe von Tagen mit stratilemnNiederschlagen, wahrend im Winter
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aufgrund mangelinder Labilitat der Atmosphare Tage stark konvektiven Niederschlagen
vollig fehlten.

Bei der Verteilung der Niederschlagssummen in einemographisch gegliederten Gelande
spielt die Anstromungsrichtung eine grof3e RollehBrawurden auch die mit dem Radar auf-
gezeichneten Winddaten zur Analyse herangezogemwutden Vertikalprofile des Horizon-
talwindes erstellt und als maf3gebliche Anstromuishtung die Windrichtung in etwa 2 km
Hohe festgelegt. In dieser Hohe kdnnen Effekte auig der Bodenreibung weitgehend aus-
geschlossen werden. Die Anstromungsrichtung wureiehimreichend hoher Windgeschwin-
digkeit acht verschiedenen Sektoren von jeweils B&ite zugeordnet.

Die Analyse der Verteilung der Niederschlagssummenverschiedenen Anstrémungsrichtun-
gen ergab deutliche Unterschiede. Es konnte fewtifeserden, dafd nicht nur die ortliche
Orographie, sondern auch die Alpen ebenso wie walRerhalb des Beobachtungsgebietes
liegende Mittelgebirge zu charakteristischen Védutezen der Niederschlagsmengen im Beob-
achtungsgebiet fuhren. Allerdings sind innerhals 8ezugszeitraums nicht bei allen Sektoren
der Anstrémungsrichtungen gentgend Niederschlagsesse aufgetreten, um definitive
Schliisse ziehen und weitergehende Untersuchungébhéngigkeit vom Niederschlagstyp
durchfiihren zu kénnen.

Die weitaus meisten Niederschlage fallen in der iBegles mittleren Oberrheingrabens bei
sudwestlicher bis westlicher Anstromung. Hier gabgenigend Niederschlagsereignisse, so
dal fur diesen Sektor eine differenzierte Betrantstratiformer, schwach konvektiver und
stark konvektiver Niederschlage moglich war. Esadxgn sich bei stratiformen und schwach
konvektiven Niederschlagen grof3e Summen Uber demv&zwald und anderen Mittelgebir-
gen, und relativ wenig Niederschlag insbesonderendgrdlichen Oberrheingraben. Bei stark
konvektivem Niederschlag fand man dagegen lber Mételgebirgen nur teilweise erhdhte
Niederschlagssummen; einige Regionen im Oberrhabegr zeigten auch vermehrt stark kon-
vektiven Niederschlag.

Bei der Analyse der Situationen mit schwachem Wmdler unteren Troposphéare, bei denen
stark konvektive Niederschlage auftreten, stelith seraus, dal? dann besonders in einem Ge-
biet dstlich des Schwarzwaldes bis in den StutiyaRaum hinein vermehrt Niederschlage
fallen. Dieses Phanomen ist begleitet von einer sehen Dichte an Blitzen.

Gebiete, in denen bevorzugt stark konvektive Niedblkige auftreten, kbnnen auch anhand
der Analyse von Zugbahnen konvektiver Zellen idieirt werden. Zu diesem Zweck erfolg-
ten Untersuchungen der Daten dahingehend, an welShellen des Beobachtungsgebiets be-
stimmte Reflektivitatswerte Uberschritten wurdenphsi auch verschiedene Anstromungs-
richtungen betrachtet worden sind. Es stellte $iehaus, dald sehr starke konvektive Nieder-
schlage vorzugsweise im mittleren Oberrheingrabesinem Gebiet auftreten, dal’ sich unge-
fahr in West-Ost-Ausdehnung Uber Karlsruhe hinwesgjreckt. Dieses Resultat deckt sich so-
wohl mit den Summenverteilungen stark konvektiveederschlage, die zuvor analysiert wur-
den, als auch mit Simulationen mit einem mesoskaligtmosphéarischen Modell, welche bele-
gen, dalR stidwestlich von Karlsruhe in der Obermdsgme bei solchen Anstromungen eine
bodennahe Konvergenzzone von Luftmassen zu vetstéfuslosung von Konvektion fihren
kann.

Neben Analysen von Summen stratiformer und konwvektNiederschlage bietet ein Doppler-
radar aber auch die Moglichkeit, die Entwicklungdudie dynamische Struktur von einzelnen
konvektiven Niederschlagssystemen zu untersuchenzwei Fallstudien wurde gezeigt, dal3
eine Teilung konvektiver Niederschlagszellen mibd@adar sehr gut beobachtet werden kann.
Fir das Auftreten solcher Zellteilungen und dietes? Entwicklung der Zellen spielt die verti-
kale Windscherung, d.h. die Anderung von Geschvgkelit und Richtung des Windes mit der
Hohe, eine entscheidende Rolle. Es konnte beobawelen, dafd die Verlagerung der Nie-
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derschlagszellen ahnlich ablief, wie sie von andekatoren beobachtet oder mit numerischen
Modellen simuliert wurde. Dagegen verlief die Entklung der Intensitat dieser neuen Zellen
anders als bei friheren Fallstudien. Dieses Phandraan aber durch unterschiedlichen ther-
modynamischen Antrieb im orographisch gegliedeBenbachtungsgebiet erklart werden.

In einer anderen Fallstudie wurden die Entstehuedslgungen analysiert, die zum Auftreten
eines schwachen Tornados am Ostrand des mittlebamr@eingrabens gefihrt haben. Bei der
Analyse der synoptischen Situation stellte sichalner daf? die Bedingungen fiir die Entstehung
von Superzellen an diesem Tag im Oberrheingrabégrand relativ labiler Schichtung und des
Einflusses der Orographie auf die Windscherung bdsos giinstig waren. In den Windge-
schwindigkeitsdaten des Radars konnten an dieseypviea auf Superzellen hindeutende Ro-
tationsmuster gefunden werden, wobei zahlreiche &msamkeiten den Einflul? der Orogra-
phie bei der Entwicklung dieser Systeme unterséich

Bei der Untersuchung von langer zurtickliegendemadbos stellte sich heraus, dal3 der mittle-
re Oberrheingraben relativ oft von solchen Ereigeisbetroffen ist. Dies steht in Einklang mit
den schon genannten Ergebnissen dieser Arbeit,headiese Region als bevorzugtes Gebiet
starker konvektiver Niederschlagssysteme ausweisen.

Zwei weitere Fallstudien dienten der Analyse voneBfionten, die sich in Gewitterzellen aus
starken Abwinden gebildet hatten. Solche Bdenfroriteten in Nordamerika haufig auf und
sind dort gut dokumentiert. In Mitteleuropa kannmmsie aber nur sehr selten beobachten,
weshalb noch keine ausfiihrlichen Studien diesenBim&ne vorlagen.

Im ersten Fall waren die beobachteten Windgeschgk®miten sowie die Verlagerungsge-
schwindigkeit und die vertikale Ausdehnung der Bident sehr hoch. Diese zog quer durch
den Oberrheingraben von West nach Ost und war avsihim Kraichgau und im Schwarz-
wald noch detektierbar. Dort fiihrte sie oOrtlich ziner Verstarkung der latent vorhandenen
konvektiven Aktivitat.

Die andere Boenfront entstand bei einem Gewittedtean Nahe von Mannheim und zog durch
den Oberrheingraben nach Suden, wobei sie fastSimfiden lang in den Radardaten und an-
hand von Zeitreihen meteorologischer GroRen wie geratur und Wind, die an verschiedenen
Bodenstationen gemessen wurden, identifiziert werklennte. Diese Boenfront hatte eine
wesentlich geringere vertikale Ausdehnung als dieoz analysierte Front, und ihre Verlage-
rungsgeschwindigkeit sowie die beobachteten Windgemdigkeiten waren geringer als bei
der ersten Fallstudie. Auch diese Boenfront hat Ei@wicklung starker Konvektion begiin-
stigt.

Mit der vorliegenden Arbeit ist gezeigt worden, ddi® Entwicklung konvektiver Nieder-
schlagssysteme in orographisch gegliedertem Gelémidilfe der Daten eines Dopplerradars
gut analysiert werden kann. Aus Radardaten konnemgtative Niederschlagssummen ebenso
wie die Art des Niederschlags abgeleitet werdemdfastige Summen konvektiver Nieder-
schlage wurden erstmals ermittelt und bevorzugtbi€ie starker Konvektion gefunden. Sy-
stematische Fehler bei der Berechnung von Nied&gsimengen aus Radardaten wurden mit
geeigneten neu entwickelten Korrekturalgorithmeheéfich verringert, wie Vergleiche mit
Niederschlagsmessungen von Bodenstationen gezsdiginh

Neben quantitativen Niederschlagsmessungen erlnbdDopplerradar die Analyse der dyna-
mischen Struktur und der Entwicklung von konvektivdiederschlagssystemen. Diesbeziiglich
wurden Ergebnisse einiger Fallstudien prasentied mit konzeptionellen Modellen vergli-
chen. Dabei bildete die Kombination aus Daten degerradars und den an Bodenstationen
gemessenen sowie aus Radiosondenaufstiegen geveoniaien eine optimale Grundlage,
um die wichtigsten Prozesse bei der Entwicklung ektiver Niederschlagssysteme analysie-
ren zu kénnen.
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Anhang

Berechnung eines Konvektivitatsindex und eines Quaktsparameters aus einem
Volumendatensatz der Radarreflektivitat

Die Niederschlage eines Volumendatensatzes werdestaak konvektiv klassifiziert, wenn die
maximale Reflektivitat 58 dB ubertrifit, und als schwach konvektiv, wenn sie 5B,
Ubertrifft. In den Ubrigen Fallen, welche die groBlehrheit der Datensatze betreffen, werden
ein Konvektivitatsindex und ein Qualitatsparamedierechnet, um eine weitere Unterscheidung
zwischen stratiformen und schwach konvektiven Nisdelagen vornehmen zu kénnen (vgl.
Kap. 4).

Fur einen einzelnen Volumendatensatz werden deshafichst die maximale Reflektivitat
DBZma der mittlere radiale Reflektivitatsgradieir, die mittlere Reflektivitatsdifferenz
ADBZ,, zwischen 4 und 2 km H6he und die Zalkrder ‘Helles Band’-Signaturen ermittelt,
ebenso wie die mittlere Dicke D des Hellen Banded deren Streuungp sowie die mittlere
Hohe H und deren Streuury,. Daraus werden vier Konvektivitatsindizes ud vier zugeho-
rige Qualitatsparameter; Qerechnet. Die Konvektivitatsindizes liegen jeweilvischen 0 und
1, wobei hohere Werte auf konvektiven NiederscHhiamgveisen. Die Qualitdtsparameter sind
ein Mal3 fur die Aussagekraft des jeweiligen Konvekétsindex. Die entsprechenden Bezie-
hungen lauten:

a) beziglich der maximalen Reflektivitat DR£

Ki = max{0;DBZu/20-1,5} (A1)

Q. = Y,-max{0;DBZ./10 -4} (A2)
b) beztiglich des mittleren radialen Reflektivitdsdienter r

Ko = min{1;max{0;lrR—0,5dB/km}} (A3)

Q. = min{1; 2-R/Fges} (A 4)
c) bezuglich der mittleren Reflektivitatsdifferen®BZ,_, zwischen 4 und 2 km Hohe

Ks; = min{1;max{0;ADBZ, 20 +1}} (A5)

Qs = Y- min{1;2-F/Fges} (A 6)
d) beziglich der Analyse des Hellen Bandes

Ks = min{1;max{0;1,2—-nrg/1000}} (A7)

Qs = ng/2520 - (D) - f(0p) - f3(0Ow) (A8)

Bei den ersten beiden Gleichungen ist zu beacltel, DBZ..« < 50, wenn die Indizes berech-
net werden. kist die Grol3e der horizontalen bodennahen Flachesimer Reflektivitat tber
15 dB;, so dall man von Niederschlag ausgehen kann. Nches®aten werden auch zur Be-
rechnung von DB4., Mk und ADBZ,_, herangezogen (vgl. Kap. 4) (Eist die GroRe der
analysierten FlachaDBZ,_; ist bei mit der HOhe abnehmender Reflektivitat aitg

Beziiglich Gl. (A 8) ist zu beachten, dal’ die maximégliche Zahl der mit dem Algorithmus
zur Analyse und Korrektur von Effekten des HellerarBles gefundenen ‘Helles Band'-
Signaturen genau 360-7 = 2520 betragt (vgl. KapD# Funktionen {, f,, und § geben Aus-
kunft dartiber, wie ‘realistisch’ die gefundenen @guren eines Hellen Bandes sind. Sie lauten:

fi(D) = min{1;max{0;2-D/600m}} (A 8a)
fo(op) = min{1; max{ 0 ;°s—0p/300m}} (A 8b)
fs(on) = min{1; max{0 ;°s—0,/300m}} (A 8c)
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Anhang

Die moglichen Wertebereiche der Konvektivitatsirdizind Qualitatsparameter sind somit:
KiO[0;1] firi=1,.4
QUOI[0; Qumad fur i=1,....4 mit Qma= Qmax="To und Qmax= Qumax=1

Aus diesen vier Konvektivitatsindizes und Qualiffgsametern werden nun ein totaler Kon-

vektivitatsindex und ein totaler Qualitatsparamdterden analysierten Datensatz nach folgen-
der Vorschrift berechnet:

K = % (A 9a)
Q = —Z-zé?-Qi (A 9a)

Der Konvektivitatsindex K ist also ein gewichtetitittel der einzelnen Indizes, wobei die ein-
zelnen Qualitatsparameter die Gewichte darsteliedrkann ebenso wie Q Werte zwischen 0
und 1 annehmen.

Qumax = Qs.max = /> bedeutet, daR maximale Reflektivitat und mittldReflektivitatsdifferenz
zwischen 4 und 2 km Hohe nicht so stark in die Gawiing eingehen. Der Grund hierfur ist
die schlechte Korrelation zwischen diesen Grofl3eml wen beiden anderen (vgl. Ab-
schnitt. 4.2).

Ist der Qualitatsindex Q kleiner als 0,5, so konmka Niederschlage des betrachteten Daten-
satzes nicht klassifiziert werden. Anderenfalls desr die Niederschlage dann als schwach
konvektiv klassifiziert, wenn der Konvektivitatsier tiber 0,5 liegt, und als stratiform, wenn er
kleiner als 0,5 ist.

Ein Beispiel:
Bei der Analyse wurden berechnet:
DBZyax=42; g =4dB/5km; ADBZ,,=-13dB; R/Fges=0,75; ms=1100; D =550m;
Op = 250m;o04 = 180m.
Daraus folgt:
K. =0,6; K:=0,3; Ks = 0,35; K.=0,1;
Q=072 Q=1; Q=0,5;
fi(D) = 1; f,(op) =0,83; §(onw) =1; Q,=1100/2520-1-0,83-1 =0,36;
und daraus
K=(0,6-0,1+0,3-1+0,35-0,5+0,1-0,36) / (8,1 + 0,5 + 0,36) = 0,29
Q=(0,2+1+0,5+0,36)/3 = 0,65
Der Qualitatsparameter ist mit 0,65 grol3 genugdaB der Konvektivitdtsindex als aussage-
kraftig betrachtet werden kann. Da er 0,29 betrghdelt es sich um ein stratiformes Nieder-
schlagsereignis.

Wahrend eines langeren (z.B. einige Stunden anddee) Niederschlagsereignisses seien N
Volumendatensatze der Radarreflektivitat aufgenommerden, die jeweils auf eine Eintei-
lung in eine der Klassen stratiform, schwach odarkskonvektiv analysiert wurden. Weiterhin
seien

K2 die Zahl der Datensatze, deren NiederschlagherKlasse stark konvektiv eingeord-
net wurde,
K1 die Zahl der Datensatze, deren NiederschlagharKlasse schwach konvektiv einge-
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ordnet wurde,

S die Zahl der Datenséatze, deren Niederschlagesiikidisse stratiform eingeordnet
wurde und

X die Zahl der Datensétze, bei denen eine Einteilargjne der drei oben genannten
Klassen nicht vorgenommen werden konnte.

Dann gilt N = K2 + K1 + S + X. Dieses langere Nigdehlagsereignis wird nun nach folgen-
dem Schema eingestulft:
» Das Niederschlagsereignis ist stark konvektiv, wegiltn
K2>0,2N oder
K2>0,1N und K2>%3Kl und K2>S
Im Falle starker Konvektion gibt es meist viele Dat&#zae, deren maximale Intensitat die
geforderte Grenze von 58 dmicht Uberschreitet, beispielsweise wegen starker Déingpf
durch ein nasses Radom oder weil sich konvektive Zellglosen. Daher soll ein geringer
Anteil stark konvektiver Niederschlage ausreichen, um daamgee Ereignis als stark kon-
vektiv zu klassifizieren.
» Es wirdansonsten als schwach konvektiv eingestuft, wenn gilt:
K1>0,2N und K1>2S
Das bedeutet, dal3 eine hinreichend grof3e Zahl der earz&atensatze als schwach kon-
vektiv eingestufte Niederschlage aufweisen mufd und derenhAnziadestens doppelt so
grof3 sein mul3 wie die der als stratiform eingestuftereDsétze.
» Es wirdansonsten als stratiform eingestuft, wenn gilt:
S>02N und S>2K1 und K2=0
Ein Niederschlagsereignis kann also nur als stratifongestuft werden, wenn u.a. gar kei-
ne der einzelnen Datensatze eine maximale Reflektiviber 58 dB aufweist und wenn
mindestens doppelt soviele der einzelnen Datenséatatralsiorm wie als konvektiv einge-
stuft werden.
» Ansongten ist das Niederschlagsereignis in keine der drei Klasseiterm, schwach kon-
vektiv oder stark konvektiv einzustufen und somit nicht kfegsrbar.
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