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1. Einleitung

Starkwindereignisse von gro3em raumlichem Ausmal? tratBaiopa insbesondere in
den Wintermonaten auf. Dann herrscht iber dem Atlantikramid) der unterschiedlich
intensiven Einstrahlung in den Subtropen und Polen einegré@mperaturunterschied,
welcher zur Entwicklung von Tiefdruckgebieten fuhrt (Bjees und Solberg, 1922).
Ist zusatzlich der Jetstream stark genug, intensivierem diese rasch und ziehen in
Richtung Europa. Treffen die Stirme auf Land, verursacherasfgrund der hohen
Intensitat und grofRen raumlichen Ausdehnung erheblichédm an Gebauden, Infra-
strukturen und Waldbestanden. Schwere Winterstirme heipenwiederkehrperiode
von unter 10 Jahren (Della-Marta et al., 2009). Sie sind A% @ler durch Naturgefah-
ren verursachten versicherten Schéden in Europa veratithaiMunich Re, 2007).
Der bisher teuerste Wintersturm der Versicherungsgestehio Deutschland war ,Ky-
rill” am 18.1.2007 mit 2,4 Mrd€ versichertem Schaden (GDV, 2007).

Da sich die Schaden proportional zur WindgeschwindigkeiKubik (~ »3) verhalten
(Pinto et al., 2007), ist eine moglichst préazise Vorhersdee Windfeldes anstrebens-
wert. FUr das Auftreten von Starkwinden spielen Prozeskerdarschiedlichen raum-
lichen Skalen eine Rolle. Auf der grol3en Skala ist dies eschrar Druckfall, bedingt
durch einen starken Jetstream und einer daraus resutterddivergenz des Horizon-
talwinds. Auf der lokalen Skala wird das Windfeld durch arfgsche Effekte (Smith,
1979, 1985), die Rauigkeitslange (Wieringa, 1973) und dleitung in der planetaren
Grenzschicht (Kalthoff et al., 2003) beeinflusst. Dabdgeindokale und nur kurzzeitige
Fluktuationen auf, welche als Boen bezeichnet werden. Bsedkleinskaligen Pro-
zesse vom Modell nicht aufgeldst werden, miissen Boenpaniairaringen gefunden
werden. Einen empirischen Ansatz lieferte Wieringa (19d8)y die Boengeschwin-
digkeiten auf die Rauigkeitslange zurtckfuhrt, welchel@lkale Turbulenzen relevant
ist. Brasseur (2001) verwendet ein physikalisches Modelh die Theorie zugrunde
liegt, dass Boengeschwindigkeiten durch vertikalen Irsjpahsport vom Oberrand der
Grenzschicht Giber sogenannte Eddies in Richtung Erdboglangen.

In bisherigen Arbeiten am Institut flr Meteorologie undrdtforschung (Hofherr und
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Kunz, 2010; Kunz et al., 2010; Rauthe et al., 2010) wurdemBd#& dem Bdenfaktor
von Wieringa (1986) parametrisiert.

Ziel dieser Masterarbeit ist die Untersuchung von Boengssaigkeiten und die Ent-
wicklung einer Methode, anhand derer Béengeschwindigkeitukinftiger Ereignis-
se zeitnah quantifiziert werden kénnen. Dazu werden veggan§tarkwindereignisse
mit Hilfe von Stationsdaten des Deutschen Wetterdien$d®¥¥) und Modelldaten
des Climate Forecast Systems (CFS) und Global ForecagirBy$GFS) zunachst hin-
sichtlich inrer Boenfaktoren untersucht, um so auf Abhgkeiten von der Gelanderau-
igkeit und Orografie zu schlief3en. Mit einer BetrachtungSitgrichtungsstabilitat wird
der etwaige Einfluss der planetaren Grenzschicht auf die@oeuktion untersucht.
Aus einem Vergleich zwischen Beobachtungs- und Modelfdatdl ein vereinfachtes
Verfahren der Model Output Statistics (MOS) angewendetierer um systematische
Abweichungen zu korrigieren. Dadurch ergeben sich neucheete Windfelder, die
mit einer einfachen Methode kategorisiert werden kénnen.

Nach einer kurzen Einfihrung in die fur die Arbeit relevammeeteorologischen Grund-
lagen (Kapitel 2) werden in Kapitel 3 die verwendeten Dated Methoden beschrie-
ben. In Kapitel 4 folgen die Ergebnisse der UntersuchungéelsiBeobachtungs- und
Modelldaten und die daraus resultierenden Unterschiediehw in einem vereinfach-
ten MOS implementiert werden. Mit der Zusammenfassung i€bp) schliel3t die
Arbeit ab.



2. Theorie

2.1 Entstehung von Winterstlirmen

Tiefdruckgebiete sind charakteristische Wettersystenteuropa. Von Beginn an wur-
den in der synoptischen Meteorologie diesen Zirkulatiormeen die héchste Aufmerk-
samkeit geschenkt. Sie wurden insbesondere von der Ber§ehale'um und nach
1920 weitestgehend erfasst (Liljequist und Cehak, 197#fdiuckgebiete besitzen
eine horizontale Ausdehnung in der Grél3enordnung von 100Qikd entstehen an
der Grenze zweier unterschiedlich temperierter Luftrrasbeder Regel liegt dabei
im Norden die kalte polare Luft und im Suden die warme suliape Luft. Da die
Atmosphare stets bestrebt ist, Gegensatze auszuglelabramt es zu einem Aufein-
andertreffen der Luftmassen und ein starker horizontatenperaturunterschied stellt
sich ein. Hier entsteht in einem schmalen Ubergangsbex@iohwenigen 10 km die
sogenannte Frontalzone (Kunz, 2012), welche durch bamkierhaltnisse gepragt ist
(Isobaren- und Isothermenflachen schneiden sich). Istelap&raturunterschied grol3
genug, kommt es zur baroklinen Instabilitdt und eine Weliérung resultiert. Im vor-
deren Teil stromt die warme Luft nach Norden, weshalb di&sérals Warmfront be-
zeichnet wird; im hinteren Teil, an der sogenannten Katifretromt die Kaltluft nach
Suden. Da warme Luft eine geringere Dichte hat, beginnt irdex@n Teil der Druck
zu sinken (Kraus, 2006). Gleichzeitig sinkt der gemeins&cteverpunkt und die ver-
fugbare potentielle Energie wird in kinetische Energie emgndelt (Margules, 1903).
Das System beginnt sich aufgrund der Corioliskraft zu dnehéie es zu einer wei-
teren Vertiefung des Druckeskommt, leitet sich aus der Drucktendenzgleichung im
p-System fiir eine lokalzeitliche Anderung des Druckes amieBg, her:

Ipo 0
e / (V,-v)dp. [2.1]

Theorien um den Norweger Vilhelm Bjerknes in Bergen. Er iete zusammen mit seinem Sohn
Jacob Bjerknes, Havor Solberg und Tor Bergeron. (DWD, 2012)
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Dementsprechend kommt es zu einem Druckfall am Boden, wererhalb einer da-
raberliegenden Luftsaule tberwiegend Diverg&fz- v herrscht (Kurz, 1990). Diese
entsteht, wenn es in der Hohe vorderseitig eines Trogs zschBeunigung des Gradi-
entwindsv, kommt. Wahrend der geostrophische Wiwndauf geradlinigen Isobaren
betrachtet wird und aus dem Gleichgewicht von Druckgrat#aft F » und Coriolis-
kraft F resultiert, wird beim Gradientwind eine Krimmung der Is@mangenom-
men; es muss zusatzlich die Zentrifugalk@ft betrachtet werden. Der Gradientwind
ist die Folge aus dem Gleichgewicht von Druckgradient-,i@isr und Zentrifulgal-
kraft und I&sst sich in nattrlichen Koordinaten mit dem Nalenvektom in Richtung
des Rotationszentrums wie folgt darstellen:

F; = Fp+Fc,
2

% _ _%g_i_ Ve [2.2]
Dabei istV; der Betrag des horizontalen Gradientwindvektors, deriehra den Iso-
baren weht,R; der Krimmungsradius der Trajektoriedie Dichte,p der Druck und
f der Coriolisparameter (Bott, 2012). Die Druckgradientikveeist stets vom hohen
zum tiefen Druck. Sie wird im Tief von der Corioliskraft undrdZentrifugalkraft kom-
pensiert (Abb. 2.1). In einem Hochdruckgebiet hingegerstgie Zentrifugalkraft zu-
sammen mit der Druckgradientkraft nach auf3en. Diese bd{dé&ite missen von der
Corioliskraft kompensiert werden, weshalb diese dort grogt als im Tief. Die Co-
rioliskraft wiederum verhalt sich proportional zur Windgéwindigkeit, weshalb der
Gradientwind sich im Tief subgeostrophisch verhalt, wabdrer im Hoch supergeostro-
phisch ist. Somit kommt es zu einer Beschleunigung im Ubregglaereich vom Tief
zum Hoch und damit zu Divergenz. Eine Divergenz in der Hoheniseiner Konver-
genz am Boden und einem Aufsteigen verbunden. Eine Bezigluim Auskunft Gber
die Vertikalbewegungen und gleichzeitig tiber mdglichevikcklungstendenzen gibt,
ist mit derOmega-Gleichungegeben (Kurz, 1990). Da auch diese Betrachtung im p-
System erfolgt, entspricht der Vertikalgeschwindigkeit und ist direkt proportionard
Vertikalgeschwindigkeitv im z-System:

WA —gpuw. [2.3]
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Abbildung 2.1: Darstellung des Gradientwindgleichgewsdh einem Tief- und einem
Hochdruckgebiet aus Druckgradienk g), Coriolis- (F-) und Zentrifugalkraft ¥ ).
Im Tief weistF » nach innen und wird vol'c undF ; kompensierty, ist subgeostro-
phisch. Im Hoch weisF » zusammen mi¥'; nach aul3enk'- kompensiert beide und
ist daher groRer als im Tiefdruckgebiet. Ba ~ v, ist auchvg hier grof3er und
damit supergeostrophisch. Daraus resultiert eine Bessigang im Ubergangsbereich
und somit eine Geschwindigkeitsdivergenz (DIV).

Die Omega-Gleichung nimmt folgende Gestalt an:

(UVQ + 02(?_:2) w = _foa% [=vg -V (G + f)] _%VQ [=vg -V, T _C%,VQH-
(i) (i) (i)
[2.4]

Zu Hebung ¢ < 0,w > 0) und dementsprechend zu Druckfall kommt es demzufolge
(i) im Bereich aufwarts zunehmender (abnehmender) pesifivegativer) Vorticityad-
vektion, (ii) im Bereich der relativ starksten (schwach$té/armluftadvektion (Kalt-
luftadvektion) und (iii) im Bereich der (des) relativ gréft (kleinsten) diabatischen
Warmezufuhr (Warmeentzugs).
Die bisherigen Beschreibungen sind bezogen auf die norEra@icklung von Tief-
druckgebieten. Damit schwere Winterstiirme entstehenmeist eine rasche Vertie-
fung aufweisen, ist ein starker Jetstream notwendig (Bekhl:, 1999). Der Jetstream,
auch Strahlstrom genannt, ist ein Band maximaler Windgeschgkeiten und ma-
andriert auf der Nordhalbkugel von West nach Ost. Wird dexsgephische Wind
nicht nur auf einer horizontalen Flache, sondern auch nrittiine betrachtet, zeigt
sich, dass unter Annahme zweier unterschiedlich temperieuftmassen der Druck
verschieden schnell mit zunehmender Hohe abnimmt (Ab. Ri2s fihrt zu einem
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Abbildung 2.2: Das Prinzip des thermischen Windes: in wttaiedlich temperierten
Luftmassen kommt es zu einer Zunahme des DruckgradientetiemiH6he und somit
zu einer Zunahme des Windes (Kunz, 2012).

starker werdenden Druckgradienten mit zunehmender Hotheamit zu einer Zunah-
me des geostrophischen Windes. Als Formel wird diese Amggmit derthermischen
Windbeziehun@eschrieben:

avg_ g

52— kX Vil [2.5]

Den daraus resultierenden Differenzenvektor des gedssamen Windes im Hohenin-
tervall Az bezeichnet man athermischen Wind
ov

INz. [2.6]

vy =Av, = %

Der thermische Wind entsteht aufgrund eines horizontaggnperaturgradienteyi, T’
und verlauft parallel zu den Isothermen mit der warmerer zuf Rechten. Ist boden-
nah schon ein Druckgradient vorhanden, so konnen sich, willdung 2.3 zeigt, vier
unterschiedliche Szenarien einstellen (Bott, 2012).

Im Fall a) verlaufen die Isobaren und Isothermen paralleirrander mit der kalteren
Luft auf der Seite des tiefen Drucks. Laut Gleichung [2.5hmit der geostrophische
Wind betragsmaRig mit der Hohe zu, es kommt aber zu keineefmd) der Rich-
tung. Ebenfalls keine Anderung der Richtung stellt sichFal b) ein. Hier ist nun
die warme Luft auf der Seite des tiefen Drucks, womit der gepsische Wind mit
zunehmender H6he abnimmt. Liegen die Isobaren und Isodrearthogonal zueinan-
der und der geostrophische Wind weht von der Warm- zur Kgltommt es zu einer
Rechtsdrehung des Windes mit zunehmender Héhe (Abb. 2.8nd)man spricht von
einer Warmluftadvektion. Umgekehrt, wenn der geostragteswind von der kalten
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Abbildung 2.3: Es sind vier Félle fiir die Anderung des gemsttischen Windes mit
der Hahe dargestellt. Fall a) und b): Isobaren (durchgemgeien) und Isothermen
(gestrichelte Linien) liegen parallel zueinander. Faluagd d): Isobaren und Isother-
men liegen orthogonal zueinander. Fall a): kaltes Tief,mes Hoch.v, nimmt mit
zunehmender Hohe zu. Fall b): warmes Tief, kaltes Hegmimmt mit der Hohe ab.
Fall c): Rechtsdrehung des Windes mit zunehmender HohenWtadvektion. Fall
d): Linksdrehung des Windes mit zunehmender Hohe, Kaditlviektion (Bott, 2012).

zur warmen Luft weht, also bei Kaltluftadvektion, kommt esemer Linksdrehung des
Windes mit zunehmender Hohe (Abb. 2.3, d)). Ist ein ausggerdorizontaler Tem-
peraturgradient vorhanden, kommt es im Fall a) zu sehr h@firdgeschwindigkeiten
und damit zu einem ausgepragten Jetstream. In diesem k¥vinegeschwindigkeiten
von tber 30km h~! auftreten. Dieses Starkwindband steuert die Verlagerengief-
drucksysteme und fordert durch starke Beschleunigung tier@enz, welche wieder-
um zu einer raschen Vertiefung des Druckes fuhrt. Im Wirgieslér Temperaturgradient
zwischen den Subtropen und den Polarregionen am grof3tedeumnit der Jetstream in
dieser Jahreszeit am ausgepragtesten.

Dies sind die grof3skaligen Mechanismen, die zur EntstelangStarkwindereignis-
sen beitragen. Die Windstérken, und insbesondere diedhiggn Boen, sind jedoch
auch von Faktoren auf der lokalen Skala abhéangig (Kalthadi.e 2003) und werden
in folgendem Abschnitt genauer behandelt.

2.2 Turbulenzen und Boen

Die Schicht der Troposphére, die dem Erdboden am nachstevirg als atmosphéri-
sche Grenzschicht bezeichnet. Sie gliedert sich in drediBlee. Zuunterst befindet sich
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mit nur wenigen Millimetern Dicke die Unterschicht, welctie unmittelbare Grenze
zur Erdoberflache bildet und mit dieser wechselwirkt. Darigehliel3t sich die Prandtl-
Schichtan. In der mehrere 10 m dicken Schicht nimmt der Windmmehmender Hohe
rasch zu. Sie ist stark turbulent gepragt, wobei die turidele Flisse von Impuls, ther-
mischer Energie und Wasserdampf nahezu héhenkonstantsadberste Schicht ist
die Ekman-Schicht. Hier kommt zur Geschwindigkeitszunalmusatzlich noch eine
Drehung des Windes mit der Hohe aufgrund der Corioliskrafzin Auch diese 1 bis
2 km dicke Schicht ist turbulent. Oberhalb der Grenzschiatder freien Atmosphare,
ist die Stromung annahernd laminar (Beheng, 2009).

Der turbulente Zustand in der Grenzschicht kann physiglaliseschrieben werden.
Wichtig ist vor allem die Reibung, welche durch die unregibkige Erdoberflache
bremsend auf den Wind wirkt und zu Verwirbelungen fuhrt.tR¢1972) weist den
Turbulenzen folgende Eigenschaften zu: sie sind unred&tmind variieren in Raum
und Zeit; eine Einzelmessung fuhrt niemals zu einem repmiedoaren Ergebnis, son-
dern liefert ein Zufallsergebnis; sie sind Wirbelstromengdie dreidimensional und
instationar sind.

Die Wirbel der turbulenten Stromung werden Eddies gen&iatsind unterschiedlich
grol3 und wechselwirken miteinander. Dabei wird davon ageggen, dass die grol3en
Wirbel in immer kleinere zerfallen, bis sie schliel3lich deik sind, dass sie durch Rei-
bung in Warmebewegung tibergehen (Beheng, 2009).

Turbulenzen kénnen durch hydrodynamische oder thermadigthe Effekte entste-
hen. Zweitere, welche durch thermische Prozesse erzeudemjesollen hier nicht na-
her beschrieben werden, da diese in den Wintermonaten vochgjro3er Bedeutung
sind.

Reynolds-Zahl

Ob es sich um laminare oder turbulente Stromungen handelh kit derReynolds-
Zahl ermittelt werden:

Re = @ [2.7]

1%

Dabei istU die charakteristische Geschwindigkditdie charakteristische Langenskala
undr die kinematische Viskositat, die bei 20 °C fur Luft den Wert 1,5-10° m?s~!
besitzt. Uberschreitet die Reynolds-Zahl einen kritisckéert, so geht die Stromung
vom laminaren in den turbulenten Zustand Uber. In Rohrgjt deeser Wert beispiels-
weise beiRRe = 2000. Man kann davon ausgehen, dass in der Atmosphare der Wert bei

mehreren Tausend liegen muss (Beheng, 2009).
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Reynolds-Mittelung

Bei der sogenannteReynolds-MittelundReynolds, 1895) wird eine Variabld in
einen MittelwertA und einen turbulenten Wedt aufgeteilt:

A=A+d. [2.8]

Unter Beachtung der Mittelungsregeln ergibt sich:

ﬁ:(maf):ﬁm:zm. [2.9]

Damit diese Gleichung erflllt ist, musg = 0 sein. Dies entspricht der Definition
eines Mittelwertes, bei dem die Anzahl der positiven Abwaitgen der Anzahl der
negativen entsprechen und somit die Summe dieser beideh glall sein muss (Stull,
1988).

Fir das Mittel eines Produktes gilt:

(A-B) = (A+da) (B+V)
= (AB+dB+ AV +a'V)
(AB) + («'B) + (Ab) + (V)

= AB+dVl. [2.10]

Das hier entstandene nicht-lineare Produkt muss nicht notwendigerweise gleich
Null sein. Vielmehr ist es in der Turbulenztheorie ein wigkt Term.
Dies zeigt die Betrachtung der Definition einer Kovariang der Statistik:

=

1

covar(A, B) = N (A, —A) - (B;— B). [2.11]

I
o

i

Wird hier die Reynolds-Mittelung benutzt

covar(A,B) =

o
=

= W, [2.12]

erhalt man das nicht-lineare Turbulenzprodukt. Sind alssd b’ voneinander abhén-
gig, so ist das Produkt zweier getrichener Gré3en ungleidhudd darf nicht vernach-
l&ssigt werden. Ein Beispiel fir zwei voneinander abhda@gol3en in der Atmospha-
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re sind die Abweichung der horizontalen Windgeschwindigkemponente’ und die
der vertikalen Komponente’. Wird eine Windfluktuation aus hdheren Schichten nach
unten transportiert, gil’ < 0 und«’ > 0 bzw. wird eine niedrigere Windgeschwin-
digkeit von unten nach oben transportiert, gilt> 0 und«’ < 0. Das Produkt beider
Grol3en ist stets ungleich Null.

Reynoldsscher Reibungstensor

Wird auf die Navier-Stokes-Gleichung die Reynolds-Miitey angewendet (fir genaue
Berechnung siehe Beheng (2009)), so erhalt man einen nesétzlichen Term, wel-
cher die turbulente Reibung beschreibt:

T = —pv'v'. [2.13]

Dieser wirdturbulenter Reibungstensader auchReynoldsscher Reibungstengar
Stufe) genannt und enthalt neun Komponenten.

Dies sind die Impulsfliisse, also die Transporte von Windgesaligkeiten pro Flachen-
und Zeiteinheit. Als Beispiel fur einen Eintrag des Tensw®isein Eddy genannt, der
die Abweichung der horizontalen Windgeschwindigkeitmit der des Vertikalwindes
w’ nach unten transportiert. Der Impulsflugs nimmt dann folgende Gestalt an:

Ter = —pu/w’. [2.14]

Dieser wird als Schubspannung bezeichnet. Damit wird eigiéeve neue Grol3e, die
sogenannte Schubspannungsgeschwindigkegingefiihrt:

2

pu; = | — pu'w'| = 7,
= Uy = @ = Vuuw' [2.15]
D

Die Schubspannungsgeschwindigkeit ist also ein Mal}3 fuddreh Schubspannung
Ubertragene Geschwindigkeit zwischen zwei Schichtenni@ent typische Werte von
0,3ms~! an (Holton, 2004).

Logarithmisches Windprofil und Rauigkeitslange

Ein typisches Vertikalprofil der Windgeschwindigkeit inrd@randtl-Schicht stellt das
logarithmische Windprofilar. Davon ausgegangen, dass am Erdboden die Windge-
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Abbildung 2.4: Logarithmisches Windprofil in der Pranddk&ht mit der Rauigkeits-
langez,.

schwindigkeit gleich Null ist (Haftbedingung), nimmt deesit zunehmender Hohe
rasch zu. Die Prandtl-Schicht ist gepragt von turbulentediBgungen und beinhaltet
dementsprechend turbulente Flisse. Aus diesem Grund feackerm logarithmischen
Windprofil einige bisher eingefihrten Grol3en wieder:

U z

u@y_—4n<—>. [2.16]

K 20

Zusatzlich taucht hier die Karmankonstantauf, welche den experimentell ermittelten
Wert0, 41 tragt. DieRauigkeitslange, ist die Hohe, in der der mittlere Horizontalwind
u verschwindet (Abb. 2.4).

Sie variiert je nach Oberflachenbeschaffenheit. Uber Geasigt sie zum Beispiel 1
bis 4 cm, wahrend sie Uber bewaldetem oder bebautem Gebige évleter annimmt
(Holton, 2004).

Turbulente kinetische Energie

Die turbulente kinetische Energ(@ KE), hier mit £ abgekurzt, hat folgende Gestalt:

{2 ’2 2 2
E:écJL+z+w. [2.17]

Mit Hilfe der prognostischen Gleichung kann die lokale TK&dreleitet werden (Gar-
ratt, 1994):

%_1;5: _u/w/% e +%w/0; _a(wa/g:U/p//Po) e [218]
1. 2. 3. 4. 5.
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Die TKE ist also abh&ngig von der vertikalen Scherprodukder horizontalen Wind-
komponenten; undv (1. und 2. Term), wobei die Impulsflissay’ undv’w’ norma-
lerweise den Scherungen der mittleren Windgeschwindigkezntgegengesetzt sind.
Der 3. Term reprasentiert den Auftrieb und der 4. Term detikaden Transport von
Turbulenz durch Eddies und die Umverteilung durch Drucisstkungen, was oft mit
Schwerewellen in Zusammenhang gebracht wirc: (6. Term) sind alle Verluste der
TKE enthalten, die durch atmosphéarische Bewegungen @etstevie zum Beispiel
Umwandlungen in Wéarme.

Die hier behandelte Theorie liefert das Verstandnis zustéhting von Béen. Es zeigt,
dass sich die Prozesse auf einer sehr kleinen raumlichda &kspielen, weshalb sie
von Modellen nicht aufgelost werden kdnnen. Daher muss géeegnete Bbenpara-
metrisierung gefunden werden. Ansatze dazu liefern u. ariiga (1973), Brasseur
(2001) und Schulz und Heise (2003) und werden im nachstenhhlits vorgestellt.

2.3 Boenparametrisierung

Um einen Zusammenhang zwischen dem Mittelwind und den Baesrlzalten, wird
der BoenfaktoG(t, t') eingefuhrt:

Gt ) = 2% [2.19]
Viom

Er entspricht dem Verhaltnis der Spitzenbdengeschwirmliglk;;. im Zeitintervall ¢
(wenige Sekunden) zur Geschwindigkeit des Mittelwindgs,, bezogen auf ein Mit-
telungsintervall’ von Ublicherweise 10 Minuten. Der Deutsche WetterdienBhiget
hierzu (DWD, 2013):
, Definitionsgemal spricht man von einer Bo, wenn der gemed$€eNinuten-Mittelwert
der Windgeschwindigkeit innerhalb weniger Sekunden @$técis 20, mindestens 3 Se-
kunden anhaltend) um mindestens 5! Uberschritten wird.
Zwischen den Klimatologien der Béen- und Mittelwindgeseidigkeiten besteht kei-
ne Abhangigkeit, weshalb sich laut Brasseur (2001) keirpp@nZusammenhang zwi-
schen den beiden Geschwindigkeiten ableiten lasst. Liedigki schwachen bis mo-
deraten Boengeschwindigkeiten ist ein konstanter Boéofadu finden. Werden die
Boengeschwindigkeiten jedoch grol3er, schwankt diesde stal hangt von vielen wei-
teren Faktoren ab. Beispiele hierfir sind die Gelandekaiigoder die Stabilitat der
Atmosphare.
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2.3.1 Empirischer Ansatz nach Wieringa

Bei dem Ansatz von Wieringa (1973) handelt es sich um einepiressohen Ansatz,
dieser ist abgeleitet auf der Grundlage von Stationsbéddbagen in den Niederlanden.
Er baut auf der Annahme auf, dass die Boengeschwindigkausschliel3lich von der
Gelanderauigkeit abhangen, wodurch lokale Turbulenzéiredéen kbnnen. In spateren
Arbeiten (Wieringa, 1976, 1977, 1986) hat er dieses Modelkeéert. Im Folgenden
soll die Vorgehensweise mit Hilfe der Arbeit von Verkaik (@) erlautert werden.

In einer neutral geschichteten Grenzschicht mit der Hokann die Windgeschwin-
digkeit durch das logarithmische Windprofil beschriebemdea (Abschnitt 2.2, GlI.
[2.16]). Da die Umgebungsbedingungen an meteorologisBeaiachtungsstationen
in der Regel nicht aufgezeichnet werden und sich diesectedtark &ndern kdnnen,
hat Wieringa zusatzlich eine Expositionskorrektur enkelt Dabei wird die gemesse-
ne Windgeschwindigkeit,,, in der Hohez,,, mit Hilfe des logarithmischen Windprofils
vom Bodenniveau bis in die H6he der freien Atmosphgrextrapoliert. Diese Schicht
wird als Mischungsschicht bezeichnet, da dort alle Effeldech inhomogene Ober-
flachen ignoriert werden. Daher wird die Windgeschwindigkeg in z, als horizontal
konstant angenommen. Mit

Up = Up, [2.20]
In (Z—’g)
kann eine Referenzwindgeschwindigkeit
Zref
U = u M [2.21]
p — Wh .

abgeschatzt werden. Dies ist die Windgeschwindigkeit.in = 10 m Uber offenem
Gelande (Grasy .y = 0,03 m) unter Ausschluss lokaler Effekte.
Die Expositionskorrektut kann nun aus dem Verhaltnis vep zu u,, bestimmt wer-

U In (j—g) In (—Zz”f )
S=2== el [2.22]

den:

U Iy (—m) In (zﬁlf) '
Zur Bestimmung von S sind lediglich die Messungen des 10-tteMindes und der
Spitzenb6en nétig. Fur die genaue Herleitung sei auf di@usenfassung von Ver-
kaik (2000) verwiesen. Letztendlich erfolgt die Berechgdes Boenfaktors tiber Glei-
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chung [2.19] und nimmt folgende Gestalt an:

G = UBe [2.23]
u J—
L [2.24]
u JR—
S R [2.25]
U Ou
— 1y [2.26]

In <i>
Verwendet wird bei der letzten Umformung Gleichung [2.16¢ uie Beziehung zwi-
schen der Standardabweichung des Horizontalwiagasdw, als Funktion der Sta-
bilitat (L, Monin-Obukhov-Langey, /u, = c(z/L) mit ¢ ~ 2,2. Damit enthalt die
Gleichung die Rauigkeitslangg als Funktion der Oberflachenbeschaffenheit. Die Ge-
schwindigkeitu,. ist in Gleichung [2.26] abh&angig von atmosphérischen Tierimzen
und der geratespezifischen Messkette, in die Antwortlangedauer miteinflie3en.

Der Median der Boen kann mit der Anzahl der Beobachtungdolgendermal3en aus-
gedriickt werden:

<up >=1,42+ 0,301 - In(N — 4) fir N > 7. [2.27]

Es gilt N ~ L;gg:i[‘;:;f Die Béenlange berechnet sich aug g;., wobeit 5. die Béen-
dauer ist. In den Arbeiten von Wieringa (1976, 1980) wurassdimit Nomogrammen
bestimmt, wobei sie in der Regel doppelt so grol3 ist wie digvantzeit des Anemome-
ters. Die Langenskala entspricht 2000 m und wurde fur idieate Bedingungen fest-
gelegt. Statistisch erhoht sich der Faktomit grol3er werdenden Mittelungsperioden,
weshalb ein Faktofr eingefiihrt wurde, der je nach Periode variiert:fie= 10 min ist
fr=1;furT = 1hist fr = 1.1. Die Gleichung furG nimmt schlussendlich folgende
Gestalt an:

1,42+ 0,301 - In (EOM - 4)

UtBse
In (—Z )
20

2.3.2 Physikalischer Ansatz nach Brasseur

<G>=fr |1+ [2.28]

Der Ansatz nach Brasseur (2001) unterscheidet sich insefem den Uberlegungen
von Wieringa (1973), dass er nicht von statistischen undigsspen Annahmen aus-
geht, sondern vielmehr die physikalischen Mechanismedengenerierung am Bo-
den berucksichtigt. Wie Sneyers et al. (1988) herausfaraden lokale Eigenschaften
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Free atmosphere

*
|
\

Abbildung 2.5: Ansatz von Brasseur: Windgeschwindigkeitem Oberrand der
Grenzschicht werden durch turbulente Verwirbelungen {&jdchach unten gemischt
und sorgen dort fir hohe Béengeschwindigkeiten (Bras26dx]).

lediglich auf den Mittelwind einen Einfluss, jedoch nicht die Spitzenbéen. Demzu-
folge sind nicht die kleinen Eddies am Boden fur die hohenrg@schwindigkeiten
verantwortlich, sondern die grof3en Eddies, die sich Ulegdsamte Grenzschicht er-
strecken und hohe Windgeschwindigkeiten oberhalb der Z3mricht nach unten in
Richtung Boden mischen (Abb. 2.5).

Notwendig ist also zunachst die Produktion horizontalepulses durch die Druckgra-
dientkraft und der vertikale Transport horizontalen Ingasldurch konvektive Abwinde
bei vertikaler Windscherung. Doch nicht allein dadurclysiahrleistet, dass die Parti-
kel den Erdboden erreichen. Es ist abh&ngig davon, ob dialente kinetische Energie
(TKE) grof3er ist als die Auftriebskraft. Gilt also

Zp

17 AB,(2)
Z—pO/E(z)dzz /g 0) dz, [2.29]

0

so erreichen die Partikel den Erdboden. Dabet,jstie Hohe, in der sich die Luftpar-
tikel befinden undF(z) die lokale TKE (Abschnitt 2.2, GI. [2.18]). Der rechte Term
entspricht der potentiellen Energie des Auftriebs éhitz) als virtueller potentieller
Temperatur und\é,(z) als Anderung der virtuellen potentiellen Temperatur. Dt S
bilitat der Atmosphéare spielt also in diesem Modell einerseithtige Rolle. Durch
instabile Verhaltnisse wird der Transport von horizontalenpuls nach unten ermog-
licht.

Die Bedingung aus Gleichung [2.29] erfullen mehrere Lutigel in unterschiedlichen
Hohenz,. Deshalb wird fur die abzuschatzende Bde die maximale Vésdgwindig-
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keit verwendet, die alle vorhandenen Partikel in der beteten Grenzschicht erfillen:

VBse = Maz {\/ U2(2,) + v2(zp)] [2.30]

mit U undV als x- und y-Komponenten des Mittelwindes.
Der Vorteil dieser Methode besteht darin, dass in einem ighljschen Modell das
Verstandnis der Prozesse kontinuierlich weiterentwiokerden kann.

2.3.3 Ansatz nach Schulz und Heise (COSMO-Modell)

Das Wettervorhersagemodell COSMOQnsortium for Small-ScaleMO delling) ist

ein numerisches Modell, das beim Deutschen WetterdienatPentwickelt wurde

und seit 1999 im operationellen Betrieb verwendet wird (DVZD14). Wie in Schulz
(2008) sowie in Schulz und Heise (2003) beschrieben, leadieBoenparametrisie-
rung im COSMO auf einem zweikomponentigen Ansatz, der feriia und konvektive
Bden enthalt. Mit der Umstellung des COSMO-Modells auf reedSchichten wurden
insbesondere die turbulenten Béen - und damit die Béen inaftuirmen - systema-
tisch Uberschatzt. Aus diesem Grund wurde die Formuliefunturbulente Béen von
Schulz (2008) uUberarbeitet. Die turbulenten Boengesaiigkeitenvy;. setzen sich
zusammen aus dem Mittelwind in 10 Meterq,,, und dessen Standardabweichung

UBge = V1om + Q- 0. [2.31]

Der Parameterr = 3 ist ein empirisch ermittelter Wert aus Messungen an deatsch
Flughafen. Aus einem experimentellen Zusammenhang zessder Standardabwei-
chung und der Schubspannungsgeschwindigke(t = 2,4 - u,) und Uber den tur-
bulenten Reibungskoeffizienten und den mittleren Wind€ /cp - v10,,,) flie3t der
Turbulenzgrad der Grenzschicht mit ein:

UBse — (1 + - 2,4 . \/CD) : vlom. [232]

Dabei istcp der turbulente Reibungskoeffizient, auch Drag-Koeffizggrtannt.

2.3.4 Parametrisierung im Global Forecast System (GFS)

Das GFS-Modell wurde 2003 beim National Weather ServiceNfeAA (National
Oceanic and Atmospheric Administration) entwickelt undfiei zugénglich. Darin
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wird angenommen, dass Boen in Bodennédhe durch Heruntdremdwoher Windge-
schwindigkeiten aus der Grenzschichthohe entstehen.iRatoezunéachst die Grenz-
schichthdhe ermittelt. Sie basiert auf dem Schema von TupehMahrt (1986), in
welchem die Grenzschichthdhdiber die Bulk-Richardsonzahl ermittelt wird:

Tolv(h)P?

.0 -0

[2.33]
Dabei istR: die Bulk-Richardsonzahly, die mittlere Temperatug;(h) die Geschwin-
digkeit in Grenzschichthdhe,die Gravitationsbeschleunigurgy(/) die virtuelle po-
tentielle Temperatur in Grenzschichthéhe éndie potentielle Temperatur an der Erd-
oberflache.
Die so erhaltene Grenzschichthhe wird dem jeweils n&elesignen Druckniveau zu-
geordnet und die dort herrschende Windgeschwindigkgjtverwendet. Es wird da-
von ausgegangen, dass 50 Prozent der Differenz zwischeim d&renzschichthohe
herrschenden Windgeschwindigkeit und dem 10-m-Mittedisin,,, additiv zum 10-
m-Mittelwind beitragen. Mathematisch ausgedrtckt emtspdies der folgenden Glei-
chung:

UBse = U1om + 0,5 - (Vas — Tiom)- [2.34]

Als Bedingung ist hier eine Mindestgrenzschichthohe vomilvikrgegeben. Sollte sie
niedriger sein, so wird ein prozentual geringerer Wert addBetont wird, dass es sich
hierbei um ein Boengeschwindigkeits-,Potential” handedlches jedoch nicht not-
wendigerweise eintreten muss (Kate Howard (NOAA), pelisbielMitteilung, 2013).

2.4 Thermodynamische Grundlagen

Adiabatischer Temperaturgradient

Die adiabatischen Temperaturgradienten lassen sich miedsten Hauptsatz der Ther-
modynamik herleiten (Kraus, 2006):

du = 0q — dw. [2.35]

Eine Anderung der inneren Energie kann also durch Anderung der spezifischen War-
memengeéq oder Volumenarbeifw erfolgen. Mit den Beziehungen fir ein ideales Gas
du = ¢, dT (c,: spezifische Warmekapazitat bei isochoren Prozegsehemperatur)
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undéw = pda und der spezifischen Enthalpie= u + pa (o = p~!: spezifisches
Volumen,p: Druck) ergibt sich

0q = ¢,dT — adp, [2.36]

mit der spezifischen Warmekapazitgtoei isobaren Prozessen.
In einem adiabatisch abgeschlossenen System findet ketausch von Warme und
Materie mit der Umgebung statt, es gilt alsp= 0. Die vertikale Ableitung von Glei-

chung [2.36] ergibt:

dT dp
= CPE — oz%.
Unter Verwendung der hydrostatischen Approximation fdigt sogenannteockena-
diabatische Temperaturgradient

0 [2.37]

“4 . r,-_9 [2.38]

Mit der Gravitationsbeschleunigung= 9,81 ms~2 undc, = 1005 J (kg K)~* nimmt
der trockenadiabatische Temperaturgradient mit zuneteréiéhe um 0,0098 m—!
ab.

Tritt Sattigung ein, kommt es zur Kondensation und es musatzlich die durch den
Phasenubergang freigesetzte Warme bericksichtigt wéRimedel, 2000). Der erste
Hauptsatz der Thermodynamik nimmt dann folgende Gestalt an

0 = ¢, dT" — audp + Ledrs. [2.39]

Die latente Kondensationswarme entspricht= 2, 5-10° J kg~! undr, entspricht dem
Sattigungsmischungsverhaltnis. Mit der Zustandsgleighfiir ein ideales Gas ergibt
sich fur die vertikale Ableitung:

O_dlnT_&dlnp L. dr,

. 2.40
dz cp dz * eI dz [ ]

Hierin enthalten ist noch die Gaskonstante fiir trockene IRjf = 287 J (kg K)~1.
Holton (2004) leitet durch Verwendung der hydrostatiscApproximation sowie der
Gasgleichung und einiger Umformungen deuachtadiabatischen Temperaturgradien-

tenab
1+ Lory/R,T

Fs - )
N+ el2ry/c,R,T?

[2.41]
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welcher das Verhaltnis der Molekulargewichte von Wasset wockener Lufte =
0,622 enthalt. Der feuchtadiabatische Temperaturgradieneishger als der trockena-
diabatische und nimmtin den mittleren Breiten Werte zwésch, 0065 m—! in feucht-
warmer Luft der unteren Troposphére und 0,0688 ! am Oberrand an, wo er sich
dem trockenadiabatischen Temperaturgradienten néahert.

Potentielle und aquivalentpotentielle Temperatur

Die potentielle Temperatutist die Temperatur, die ein Luftpaket besitzen wirde, wenn
es auf das Niveau vom, = 1000 hPa gebracht wird:

Rp

§=T (%) " [2.42]

Unter adiabatischen Bedingungen ohne Phasentbergarsge eshe Konstante.
Bei Sattigung muss zusatzlich die Feuchte bertcksichtegden, so dass digqui-
valentpotentielle Temperatudy, verwendet wird. Mit einer anderen Darstellung ubn

(Bolton, 1980)

» 0,2854-(170,28-10*%)

O=T <—°) [2.43]
p

ist das Mischungsverhaltnisin kg kg~* enthalten. Hat man nun noch die Temperatur
im Hebungskondensationsniveau

2840 .
3.5InT — Ine — 4,805

TN = Dh, [2.44]

also die Temperatur, die in der Hohe herrscht, in der beinmstted des Luftpaketes
Kondensation einsetzt, so kafnwie folgt berechnet werden:

HKN

3,376
fc = 0 - exp KT -0, 00254) 7 (140,81-107%)] . [2.45]

Mit dieser wird beachtet, dass beim Aufsteigen eines Lkkpes Kondensation ein-
tritt und aufgrund des Phasenibergangs latente Warmeifickiwird dieses Luftpaket
dann trockenadiabatisch auf 1000 hPa gebracht, erhaltomddiese Gleichung gilt

fur ein zunachst ungesattigtes Luftpaket und wird so auateimvorliegenden Arbeit
verwendet. Ist das Luftpaket bereits gesattigt, wirde nethis; i v die aktuelle Tem-

peratur]’ sowie das Sattigungsmischungsverhaltpigerwenden.
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Stabilitatsmalle

Ob es zum Aufsteigen eines Luftpaketes kommen kann, hamgtfemperaturprofil
der Umgebung ab. Allgemein wird unterschieden zwischdpilstaneutraler und labi-
ler Schichtung (Haurwitz, 1941).

Unterschieden wird aul3erdem, ob das Luftpaket trockebatsxh oder feuchtadiaba-
tisch aufsteigt. Hier wird nun zunachst der trockenadiabhé Fall erklart. Nimmt die
Temperatur der Umgebung weniger stark ab als das Luftpakebickenadiabatischen
Fall, so herrscht eingockenstabile Schichtungpr. In diesem Fall wirde eine virtuelle
vertikale Auslenkung dazu fihren, dass das Luftpaket wigdsein Ausgangsniveau
zurtickkehrt, da es nach Auslenkung kuhler ist als seine Wmgge Ausgedrickt mit
der potentiellen Temperatur wére dies der Fall, wenmt der Hohe zunimmt, also:

00

— > 0.
0z -

Sind die Temperaturgradienten des Luftpaketes und der Damgegleich grof3, fin-

det man eingrockenneutrale Schichtungr. Das ausgelenkte Luftpaket bleibt in dem

Niveau, in das es gebracht wurde. Es gilt dann:

00
— =0.
0z
Nimmt die Temperatur der Umgebung schneller ab als die dépdkets, so ist dieses
warmer als seine Umgebung und es kann ungehindert aufistéiga spricht dann von

einertrockenlabilen Schichtungit:

00

— < 0.
0z

Ist das Luftpaket bereits gesattigt, wird von einem feudiataatischen Aufstieg ausge-

gangen. Die Stabilitdtsuntersuchungen erfolgen analogtadt der potentiellen Tem-

peratur muss nun die aquivalentpotentielle Temperatuveredet werden. Es gilt dann:

%96 > (0  feuchtstabile Schichtung,

z

00, .

5 0  feuchtneutrale Schichtung,
z

90, : :

5 < 0  feuchtlabile Schichtung.
z

Unter gewissen Bedingungen gibt es weitere Félle zu uriterden. Hier sollen zwei
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davon beschrieben werden, die fur die Untersuchungenhatiedieser Arbeit relevant
sind.

Von einer sogenanntdsedingten Instabilitaéspricht man, wenn das Temperaturprofil
der Umgebung genau zwischen dem feuchtadiabatischen umttaigkenadiabatischen
Temperaturgradienten liegt (Rossby, 1932). Ist in einerftpaket der Feuchtegehalt
bereits so hoch, dass es rasch zur Kondensation kommt untdalaemnem feuchtadia-
batischen Aufsteigen, herrschen feuchtlabile Bedinganngemmt es jedoch nicht zur
Kondensation, steigt das Luftpaket trockenadiabatistérurockenstabilen Bedingun-
gen auf. Dies kann auch mit Hilfe der Profile der potentielied &quivalentpotentiellen
Temperatur ausgedrtickt werden:

%. < 0und 90 >0 bedingt instabil.
0z 0z

Eine Schicht mit%eg < 0 weist einepotentielle Instabilitatauf. Der untere Teil der
Schicht ist feuchter als der obere Teil. Wird die gesamtachtimun angehoben, so
ist der untere Teil der Schicht schneller geséttigt als dere Teil. Der untere Teil
kuhlt also bereits feuchtadiabatisch ab, wahrend der ofelaoch trockenadiabatisch
abkuhlt. Da der trockenadiabatische Temperaturgradigmhist als der feuchtadiaba-
tische, kihlt der obere Teil der Schicht wesentlich sclenelb und es stellt sich Insta-
bilitat ein. Zur Hebung der Luftmassen kann es beispielsgvan einer Front kommen
(Markowski und Richardson, 2011).






3. Datengrundlage und Methoden

3.1 Datengrundlage

In dieser Arbeit werden Winterstirme im Zeitraum von 1999 2013 betrachtet und
untersucht. Um konvektive Starkwindereignisse ausziefgéh, werden jeweils nur die
Winterhalbjahre (Oktober bis Mérz) betrachtet.

3.1.1 Messdaten

Fur die Untersuchung vergangener Sturmereignisse (Ais8na 1), die Bestimmung
des Boenfaktors (Abschnitt 3.2.5), die Stabilitdtsbétracgen (Abschnitt 3.2.4) und
den Vergleich zwischen Beobachtungs- und Modelldaten¢ihist 3.2.6) werden Da-
ten von meteorologischen Messstationen benétigt. Dafinl der FF-Datensatz des
DWD verwendet, welcher alle 214 Messstationen in Deutschienthélt, an denen
Windmessungen vorgenommen werden. Hierbei handelt esswbhl um bemannte
Stationen als auch um Automaten. In dem Datensatz enthalteler maximale 10-
Minuten-Mittelwind zu jeder Stunde vom 1.1.1990 bis zum332013. Ebenso liegt
ab dem 1.10.1990 die maximale Spitzenbdengeschwindid&sifeweiligen Tages, in-
klusive dem Zeitpunkt ihres Auftretens. Daher werden Ernsige, die in den Monaten
Januar bis Marz 1990 auftraten, sowohl beim Vergleich ZzwgacBeobachtung und
Modell als auch bei den Stabilitatsbetrachtungen nichiidesichtigt. Des Weiteren
wurden zu Beginn der Aufzeichnungen nur diejenigen Spiiden notiert, die Wind-
geschwindigkeiten von mindestens & h—! Uiberschritten. Erst ab einem spéateren
Zeitpunkt wurde jede Boe aufgezeichnet. Dies ist hier jedacht von Belang, da der
Fokus ohnehin auf hohen Béengeschwindigkeiten liegt. 8&ihdmessungen erfol-
gen in 10 Metern Hohe.

Durch Anderungen in den Umgebungsbedingungen und Statdagungen kommt
es immer wieder zu Inhomogenitaten in den Zeitreihen (Hoflned Kunz, 2010). Da-

27
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Messstationen des FF-Datensatzes
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Abbildung 3.1: Verwendete Stationen in Deutschland ausEef@atensatz des DWD.

her werden fur alle weiteren Untersuchungen nur diejenfationen verwendet, die
im Untersuchungszeitraum ohne gré3ere Ausfélle gemesaeenhund nicht verlegt
wurden; insgesamt 123 Stationen (Anhang Tabelle A.1), digihernd gleichverteilt
Uber Deutschland vorliegen (Abb. 3.1). Lediglich fur dier@&shnung des Béenfaktors
(Abschnitt 3.2.2) und fur die Auswahl der 100 Ereignissegétimitt 3.2.1) werden alle
Stationen verwendet.

3.1.2 Modelldaten

Als Modelldaten werden sogenannte Reanalysen verwendbeiverden die Modell-
rechnungen im Nachhinein durch Einbezug der Beobachtatgs@us Radiosonden-
aufstiegen, Flugzeug- und Bojenmessungen, meteorologisStationen und Satelli-
tenbeobachtungen moglichst gut an die Realitat herangez(@ilow et al., 2009).
Die Reanalysen wurden aus dem Climate Forecast System (@Zz8pen (NOAA,
2014). Dabei handelt es sich um eine Kopplung zwischen ei@zean- und Atmo-
spharenmodell, welches beim National Weather Service @&AN(National Oceanic
and Atmospheric Administration) entwickelt und im Augu$i02 in Betrieb genom-
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men wurde (Saha et al., 2006). Als Ozeanmodell wird das ModDtean Model Ver-
sion 3 (MOM3) verwendet. Die atmosphéarische Komponentasttaus dem Global
Forecast System (GFS). Aul3er dass es eine grobere Auflo®sitgtbentspricht es
dem im Jahr 2003 verbesserten und operationell verwend&aeell. Mit Hilfe dieses
gekoppelten Modells wurden rickwirkend Vorhersagen férddihre von 1981 bis 2004
erstellt, sogenannte ,Hindcasts”, um eine Historie zu leghaAb dem Jahr 2011 wer-
den die Reanalysen nur noch mit dem GFS gerechnet und ddéhalie aktuellsten
Ereignisse in dieser Arbeit verwendet.

Die Daten beider Modelle liegen mit einer rAumlichen Aufidgwon 0.5° & 50 km)
und in 64 Druckniveaus alle sechs Stunden vor. Verwendet inidieser Arbeit der
Mittelwind in 10 Metern H6he und die Windrichtung. Die Sgitbden werden Uber die
Gleichung fur die Spitzenbdengeschwindigkeit im GFS danet (Gl. [2.34]). Hierzu
werden die Grenzschichthohe und die Windgeschwindigkéaitden unterschiedlichen
Druckniveaus (950 hPa, 925 hPa, 900 hPa, 875 hPa, 850 hPaR82800 hPa, 775 hPa,
750 hPa, 700 hPa) bendtigt. Ab dem Jahr 2011 ist die Spitzsg@schwindigkeit als
Vorhersageparameter im Modell impliziert und kann diraldgelesen werden. Fur die
Stabilitatsberechnungen wird zusatzlich noch die Feudmeremperatur und das Geo-
potential in 900 hPa, 850 hPa und 700 hPa.

3.2 Auswertemethoden fur die Beobachtungs- und Mo-
delldaten

Mit den Beobachtungs- und Modelldaten kdnnen einzelnengitgignisse herausgefil-
tert und genauer untersucht werden (Abschnitt 3.2.1). tesaasieren insbesondere die
Bedingungen fur das Hervorbringen von hohen Spitzenb&emgendigkeiten (Ab-
schnitt 3.2.2, 3.2.4). Hierfur muss gewabhrleistet seissdfie Beobachtungs- und Mo-
delldaten miteinander verglichen werden kénnen (AbstBrizt3, 3.2.5), um anschlie-
Bend systematische Gemeinsamkeiten und Unterschiedadigsfiachen zu kénnen
(Abschnitt 3.2.6).

3.2.1 Auswahl der Ereignisse

Fur die Untersuchung vergangener Sturmereignisse wirdchst eine statistisch re-
prasentative Stichprobe von 100 Ereignissen ausgewahlieDwvird eine Methode
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verwendet, die angelehnt ist an die Methode von Hofherr umaz{2010). Diese be-
trachtet nicht nur die Intensitat der Stiirme, sondern aechrdraumliche Ausdehnung.
Sie wird durch folgende Gleichung ausgedruckt:
Uy

SI=>"

i Umax_i

[3.1]

Fir jedes Ereignis wird ein SturmindéX berechnet, indem an der jeweiligen Station
die an diesem Tag maximal aufgetretene Windgeschwindigkedurch die maximale
Windgeschwindigkeit,,., ; iIm gesamten Zeitraum geteilt wird. Mit dieser Methode
werden nur die starksten Stirme des zu untersuchenderautedrherausgefiltert und
lokale Bben werden ausgeschlossen. Durch die SummatianalibeStationen flief3t
zusétzlich die raumliche Ausdehnung der Windfelder mit &ifie bereits zuvor er-
wahnt, liegen die Spitzenbden erst ab Oktober 1990 vor. Aesech Grund werden
hier die Geschwindigkeiten des Mittelwindes verwendet.

Um die statistische Unabhangigkeit der Stichprobe zu geeigten, wird als zusatz-
liches Kriterium der Auswahl ein zeitlicher Abstand von 7@2i8len zwischen zwei
Ereignissen bericksichtigt, d.h. es werden sowohl der Ga@ls auch nach dem Er-
eignis betrachtet (Palutikof et al., 1999). Daher wird algument fir die Auswabhl
eingefuhrt, dass mindestens zwei Tage zwischen zwei ungideén Ereignissen lie-
gen sollen. Die beiden Stirme ,Vivian” (26.2.1990) und ,Vke” (28.2.1990) sollen
jedoch eine Ausnahme bilden. Obwohl sie nur zwei Tage aasdar liegen, werden
sie dennoch aufgrund ihres jeweiligen hohen Schadenawsta® zwei separate Er-
eignisse betrachtet.

3.2.2 Berechnung des Bdenfaktors

Fur die Berechnung des Bdenfaktors werden die MessdateRFi€atensatzes des
DWD verwendet. Aus diesem kann an jeder Station die Spitzedbs jeweiligen Tages
ermittelt werden. Da der Mittelwind stiindlich vorliegt,ikadem Zeitpunkt des Auftre-
tens der maximalen Bbe das passende 10-Minuten-Stundehmigeordnet werden.
Hieraus kann dann der Boenfaktor (Gl. [2.19]) berechnetiemr

Dabei werden die Boenfaktoren entsprechend der Spitzegledehwindigkeit zusatz-
lich in drei Kategorien eingeteilt. Fur die erste Kategosierden nur Boenfaktoren
fur diejenigen Ereignisse berechnet, an denen die Spitezrgeschwindigkeiten zwi-
schen 75 und 9@m h~! lagen. Dies entspricht nach der Beaufort-Skala der Kategor
9, also ,Sturm”. Ab 90km h~! (Beaufort 10, ,schwerer Sturm”) beginnt die zweite
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Kategorie. Daran schliel3en sich alle Boenfaktoren anndgpitzenbdengeschwindig-
keiten mindestens Orkanstarke (Beaufort 12) erreichersondt eine Magnitude gro-
Rer 12Gkm h~! haben. In der weiteren Arbeit werden diese Kategorien algeknit
BF75, BF90 und BF120.

Auf diese Weise kann fur jede Station ein spezifischer Bdeofarmittelt werden, der
zusétzlich auf eine moégliche Abhangigkeit der Windstankeetsucht werden kann.
Untersucht werden im Zeitraum zwischen 1990 und 2013 jevded Spitzenb6en- und
10-m-Mittelwindgeschwindigkeiten in den Winterhalbjehr(Oktober bis Méarz). Be-
ricksichtigt werden nur diejenigen Messdaten, bei denemisioeine Spitzenbdenge-
schwindigkeit als auch ein 10-m-Mittelwind vorliegt. Edtgu beachten, dass nicht an
jeder Station die Windmessung bereits ab 1990 vorgenommettewund dass es inner-
halb des Messzeitraums zu Datenausféllen gekommen istat8ods sein, dass hinter
manchen berechneten Faktoren wenige Ereignisse steak@enmuss berucksichtigt
werden, dass Ereignisse mit Spitzenboengeschwindigkétier 120km h—! deutlich
seltener auftreten als Ereignisse mit Geschwindigkeiertaoder 9m h—1. An man-
chen Stationen traten in diesem Zeitraum auch gar keiné sollsen Geschwindigkei-
ten auf. Als weiteres Kriterium wird daher eingefihrt, dassder jeweiligen Station
mindestens drei Ereignisse der jeweiligen Kategorie drdtgn sein missen, damit ein
Bdenfaktor berechnet wird.

Fur die Ermittlung des Boenfaktors im Modell werden nur digtéh der 100 ausge-
wabhlten Ereignisse (Abschnitt 3.2.1) verwendet. Aus diegied an jedem Gitterpunkt
jeweils die bei diesem Ereignis ermittelte héchste Sphivengeschwindigkeit (Ab-
schnitt 3.2.5) durch den héchsten 10-m-Mittelwind get&idt ergibt sich fur jede Gitter-
box ein Boenfaktor, der mit dem Bdenfaktor aus den Statiatesdverglichen werden
kann. Auch hier muss beachtet werden, dass im Modell kautze3joengeschwin-
digkeiten Gber 12@&m h~! auftreten, so dass hier nicht an jedem Gitterpunkt ein Wert
produziert werden kann.

3.2.3 Auswahl der Stationsdaten und Gitterzuordnung

Fur die Untersuchungen der Beobachtungsdaten werden ejenijen Stationen aus-
gewabhlt, die tber den gesamten Untersuchungszeitraumsgembaben und nicht ver-
legt wurden. Nur so kann gewéhrleistet werden, dass dienDaimogene Ergebnisse
liefern.

Um den nachfolgendenVergleich zwischen Beobachtung undeMau erméglichen,
mussen zunachst die Beobachtungsdaten entsprechend ddetl Isiaf ein einheitli-
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Abbildung 3.2: Stationskarte des Deutschen Wetterdismsieeingezeichnetefh 5° x
0, 5°-Gitter und Stationsauswahl (orangene Kreise).

ches0, 5° x 0, 5°-Gitter gebracht werden. Dazu werden die Stationen deriliges
Gitterbox zugeordnet, in der sie sich befinden. Wie in Allmigl 3.2 beispielhaft skiz-
ziert, kann innerhalb einer Gitterbox nur eine Stationdiegdie dann die gesamte Git-
terbox reprasentiert. Moglich ist aber auch, dass sichrivalle einer Gitterbox zwei
oder mehr Stationen befinden. In diesem Fall wird der Mitéetvaus allen Stations-
werten gebildet. Ebenfalls ist es moglich, dass sich garek8itation in der Gitterbox
befindet. In diesem Fall bleibt diese Box leer. Dies fuhrtujadass Vergleiche nicht
Uberall in Deutschland durchgefiihrt werden kénnen, sendar dort, wo sich auch
Stationen befinden.

3.2.4 Stabilitatsuntersuchungen

Um Stabilitdtsuntersuchungen durchzufiihren, muss z@héteh Zeitpunkt des Auf-

tretens der maximalen Windb6e bekannt sein. Dieser wurdstbeaus den Messda-
ten ermittelt und kann nun dem entsprechenden sechsséimdegtpunkt im Modell

zugeordnet werden. Dabei wird im Modell der jeweils vorayagegene Zeitpunkt ge-
wahlt. So kénnen die Bedingungen untersucht werden, diessifgebaut haben, als die
hdchsten Spitzenb6en entstanden sind. Hier wird direkPdalslem sichtbar, dass ei-
ne sechsstundige Auflésung der Daten fur die Untersuchumétabilitaten sehr grob
ist, da zwischen dem Zeitpunkt des Auftretens der Spitzenimidl dem Zeitpunkt des
Modells mehrere Stunden liegen kdnnen. Durch diesen Zsdtvekdnnen bereits vol-
lig neue atmosphéarische Bedingungen vorherrschen und mehr bzw. noch nicht

den eigentlichen Bedingungen zum Zeitpunkt des AuftretiemdMaxima entsprechen.
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Dies muss bei der Interpretation der Ergebnisse berldigicterden.

Fur die Berechnungen der Stabilitdten werden die Tempernatu Feuchtewerte aus
den Modelldaten ausgelesen. Hiermit kdnnen tber die Gleigén nach Bolton (ver-
gleiche Gl. [2.43] und [2.45]) die potentielle und die agientpotentielle Temperatur,
6 undé,, in den entsprechenden Niveaus berechnet werden. Zabaiwlid Uber das
Geopotential die Hohe zwischen den Druckniveaus bestimmtso die Anderungen
der potentiellen bzw. &quivalentpotentiellen Temperagjgmnd % mit der Hohe be-
stimmen zu kénnen. Als Ergebnis folgt fir alle 100 Ereigeias jedem Gitterpunkt ein
Stabilitdtswert. Es werden die Stabilitaten in den Niveauschen 900 und 850 hPa
sowie zwischen 850 und 700 hPa berechnet, da diese NiveadsriiVertikaltransport
von Horizontalimpuls zum Boden am relevantesten sind.i&8hth werden die Stabi-
litatswerte der einzelnen Ereignisse Uber alle Ereigrgssaittelt, um so eine mogliche
Systematik zu erkennen. Dafir werden die Stabilitaten nmtar der Bedingung von
Spitzenboengeschwindigkeiten abkibh—* und 90km h~—! untersucht.

3.2.5 Berechnung der Béengeschwindigkeit im Modell

Die Bbengeschwindigkeit ist nur in den Daten des GFS emthalhd wird deshalb
hier nur fur die Ereignisse ab 2011 verwendet. Fur die vageer Ereignisse muss
die Béengeschwindigkeit noch berechnet werden. Dies ggfsicinit derselben Glei-
chung, mit der auch die Geschwindigkeiten im GFS berechmeten (Gl. [2.34]).
Die Grenzschichthdhe istin den CFS-Modelldaten enthalterwendet wird die Hohe
zum Zeitpunkt des maximalen 10-m-Mittelwinds. Hiermit kean jedem Gitterpunkt
das der Grenzschichth6he entsprechende Drucklevel zimgetowerden und diesem
die dort herrschende Windgeschwindigkeit. 50 Prozent diééefenz zwischen der in
Grenzschichthdhe herrschenden Windgeschwindigkeit end ID-m-Mittelwind wer-
den dann zum 10-m-Mittelwind addiert.

3.2.6 Vergleich von Beobachtungs- und Modelldaten

Wie bereits zuvor beschrieben, ist durch die Zuordnung datidhisdaten auf einen
Gitterpunkt der direkte Vergleich zwischen Beobachtund Mwodell an den entspre-
chenden Gitterpunkten moglich. Dazu werden zunéchst &fetye sowohl der Spitzen-
boeNn v,z Beob UNA Vynaz aroden @lS auch der Mittelwind@ gy, peos UNA T10mm, aroden TUr

jedes Ereignis durchgefihrt. Eingefuhrt wird daflr eintealf’, der folgendermalien
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definiert wird:

V10m, Beob Umag, Beob
[ JomBeob oy p o Umaz.Beob 3.2]
V10m,Modell Umaz,Modell

IstalsoF" > 1 (F < 1), so unterschatzt (Uberschatzt) das Modell den Windfbei 1
entspricht die Geschwindigkeit der Beobachtungen deneiaelells. Fur die Spitzen-
boen wird aus den Beobachtungsdaten die im 72-Stunderadeitmaximal aufgetre-
tene Spitzenbbe verwendet. Ebenso wird aus dem Modell dienmage Spitzenbde
genommen, die im 72-Stunden-Zeitraum des Ereignissestrsewird. Fir den Mit-
telwind gilt ebenfalls, dass jeweils die hochste Windgesotdigkeit des Ereignisses
verwendet wird. Anschlie3end wird Uber alle Ereignisse Métel gebildet, mit dem
Ziel, eine (regionenspezifische) Systematik zu erkennen.

3.3 Statistische Methoden und Kategorisierung

Um Modelldaten besser an die Realitdt anzupassen, weatestisthe Methoden ange-
wandt. Hierzu zahlt das Verfahren der Model Output StasgiMOS), bei dem die Sta-
tistik aus vergangenen Ereignissen in zukinftige Vortgasaniteinflie3t. Daftr mus-

sen Stationen ausgewahlt werden, welche einzelne Regrepesisentieren. Dies ge-
schieht in der vorliegenden Arbeit mit dem sogenannten i&paaRangkorrelations-

koeffizienten (Abschnitt 3.3.1). So kann schlussendlichemer einfachen Methode
eine neue Rangliste fur die ausgewahlten Sturmereignesselnet werden (Abschnitt
3.3.2).

3.3.1 Model Output Statistics und Anwendung

Bis in die 60er-Jahre hinein gab es nur Vorhersagemethadslohe aus einem gege-
benen Anfangszustand der Atmosphére unter reiner Beaghemdynamischen Glei-
chungen eine Vorhersage bestimmten. Dies fuhrte zu demdPnollass je nach ge-
wéhltem Anfangszustand jedes Modell eine andere Vorherseggellte. Epstein (1969)
hatte die Idee, in die Modelle zusatzlich eine Wahrschehieit fur das Auftreten eines
bestimmten Ereignisses einflieRen zu lassen. Damit warydiardisch-statische Vor-
hersagemethode erfunden. Ein Verfahren, das sich bewdithistidas hier vorgestellte
MOS, das beim National Weather Service in den USA entwickeltde (Glahn und
Lowry, 1972).

Die numerische Wettervorhersage (NWV) wird Uber ein Modesiduziert, das die Be-
obachtungsdaten tber physikalische und dynamische Glegeim weiterverarbeitet,
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um so Prognosen fir einen zukunftigen Zeitpunkt zu erhalfénd eine NWV tber
einen gewissen Zeitraum durchgefihrt, so beinhaltet sterb@n mehreren Jahren,
aus denen sich eine Statistik ableiten lasst (Dorband,&2Gl0). Da jede Region und
jede Station ihre eigenen Besonderheiten besitzt, wirdldS angewandt. Ein MOS
vereint die Modelldaten aus vergangenen Ereignissen miB#®bachtungsdaten ei-
ner Station Uber eine lineare oder nichtlineare Regressiom Vorteil ist hierbei ein
dichtes Stationsnetzwerk. So kdnnen regionale und lokéékie dargestellt werden,
die im Modell nicht berticksichtigt sind oder aufgrund desf§gn Auflésung nicht dar-
gestellt werden konnen. Dies kénnen z. B. Leeeffekte heitesm Gebirge oder lokale
Windsysteme, bedingt durch Téaler, sein.

In dieser Arbeit werden nicht alle verfligbaren Stationendig¢ MOS-Generierung
verwendet. Vielmehr werden primar Stationen ausfindig gémalie eine homoge-
ne Zeitreihe haben. Dies ist dadurch gewahrleistet, dassameherein nur diejenigen
Stationen ausgewahlt wurden, die Uber den gesamten Zeitgaunessen haben und
raumlich nicht verlegt wurden. Auf3erdem sollten die Stagiman moglichst repréasen-
tativen Orten stehen. Dies sind etwa Messstationen, diduagh&fen oder an Kisten
liegen, wo der Einfluss durch die Umgebung gering ist. Alstaves wichtiges Kri-
terium sollte sich nur eine Station in der entsprechendetei®ox befinden bzw. nur
Stationen in einer Gitterbox zusammen sein, die sich vorCtharakteristik her nicht
zu sehr unterscheiden.

Im Lauf der Arbeit stellte sich heraus, dass diese Auswaginahicht ausreichend ist.
Als zweites Kriterium wird die Korrelation zwischen Beob&engs- und Modelldaten
sowohl fur die Spitzenb6en als auch fur den Mittelwind usiteht. Da die Beobachtungs-
und Modelldaten bei den Spitzenb6en besser tUibereinstimladeim Mittelwind (Ab-
schnitt 4.1.5), wird hier das Hauptaugenmerk auf die Katrehen zwischen den Spit-
zenbden gelegt. Die Korrelation wird Uber den Rangkorn@iakoeffizienterr, nach
Spearman berechnet.

Eine Rangkorrelation - auch nichtparametrische Korretagenannt - wird verwen-
det, wenn die Verteilungsfunktion zweier Parameter kelNemalverteilung entspricht
oder unbekannt ist (Press et al., 1992). Hierbei wird jedaiert aus einer bestimm-
ten Menge vone-Werten nach seinem Rarig geordnet, alsd, 2, 3, ..., N. So erhalt
man eine bekannte Verteilungsfunktion. Im Falle identsah-Werte wird ihnen der
Mittelwert der Range zugewiesen. Ebenso werdenygid/erte nach ihrem Rang;
unter deny sortiert. Mathematisch sieht der Spearman-Rangkorogisitoeffizient-,
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wie folgt aus:

Zi(R-R)(5:-5)
V(R =B)/(5. - 5)’

mit R undS als die Mittelwerte aller;- undy;-Werte. Bei diesem Verfahren geht zwar

rs =

3.3]

Information verloren, doch die nichtparametrische Katieh ist gegentuber Ausrei-
3ern robust.

Der Rangkorrelationskoeffizient ergibt nicht fur alle eslausgewahlten Stationen ho-
he Werte. Daher werden zunachst primar alle Stationen vetetedie einen Rangkor-
relationskoeffizienten von mindestens 0,65 besitzen. Elaed sich dabei um Statio-
nen, bei denen sich auch in der ndheren Umgebung kein hdhezggibt, so werden
diese beibehalten, um zu gewahrleisten, dass die Statimghchst homogen Uber
Deutschland verteilt sind und jede spezifische Region Ralaads abgedeckt ist.
Letztendlich bleiben 24 Stationen Ubrig, fur die eine Regi@sanalyse durchgefuhrt
wird. Die zwei Parameter fir den y-Achsenabschnitt und dtea@ensteigung werden
jeweils in eine Deutschlandkarte an dem der Station zugghdGitterpunkt einge-
zeichnet. So lasst sich eine mogliche Systematik erkennenes konnen Bereiche
definiert werden, in welchen fur die Gitterpunkte die jewegjleiche Geradengleichung
angewendet wird. Damit sollen aus dem Modell die ,realenhifgieschwindigkeiten
ermittelt werden.

3.3.2 Kategorisierung der Ereignisse

Schlussendlich sollen die mittels MOS neu berechneten ggsamwindigkeiten erneut
auf ihre Intensitat und raumliche Ausdehnung untersuchtigre Dazu wird eigens
eine Methode entwickelt, mit der fur jeden Sturm wiederum&tiurmindexSi,., be-
rechnet werden kann. Es ist dabei von Interesse, wie grolGelete sind, in denen
eine bestimmte Windgeschwindigkeit tberschritten wirdbBi werden die neu berech-
neten Spitzenbdengeschwindigkeiten in die schon bekarfétegorien von BF75,
BF90 und BF120 unterteilt und die Anzahl der Gitterpunkig ng undn,,g gezahilt,
an denen diese Geschwindigkeiten aufgetreten sind. Da Bo&egeschwindigkeiten
starker in die Berechnung eingehen sollen als geringe,emedén Kategorien unter-
schiedliche Gewichte zugeteilt. Hierbei dient zur Orientng die Beziehung zwischen
Windgeschwindigkeiten und Schaden, welche sich aufgrwerdDefinition des Hori-
zontaltransports der kinetischen Energie:(®) verhalt. Demzufolge wird die Kategorie
BF75 einfach gewichtet, BF90 dreifach und BF120 neunfashergibt sich folgende
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Gleichung:
n75+3-n90—|—9-n120

S]neu -
13

[3.4]

Damit kdnnen zukunftige Ereignisse aufgrund ihres Stultefeeingeschéatzt werden.
Zu erwéhnen ist noch, dass fur das Ereignis vom 5.1.2012 eidelNkeitpunkt auf
dem Server der NOAA fehlte, weshalb dieses nicht ausgewstié&tellvertretend ist
das Ereignis berlcksichtigt, welches sich zwei Tage zukgigeete und aufgrund des
72-Stunden-Kriteriums aus der ersten Liste herausgafalée.






4. Ergebnisse

Im diesem Kapitel werden auf Grundlage der BeobachtungsMuodelldaten die Be-
dingungen untersucht, die zu hohen Boengeschwindigkeiinend Sturmereignissen
beitragen (Abschnitt 4.1). Aus den Unterschieden zwisdem beiden Datensatzen
wird ein vereinfachtes MOS-Verfahren angewendet, um dieldlleorhersage zu ver-
bessern. Anschlie3end werden die Ereignisse neu geovilostiinitt 4.2).

4.1 Untersuchung der Beobachtungs- und Modelldaten

Zunachst werden aus den Beobachtungsdaten 100 Sturmsseitperausgefiltert (Ab-
schnitt 4.1.1), die als Grundlage fur die Modelluntersugan dienen. So kénnen die
Boenfaktoren fur die Beobachtungs- und Modelldaten namihrdumlichen Auftre-
ten (Abschnitt 4.1.2) und die atmosphéarischen Stabihtétghrend Winterstirmen un-
tersucht werden (Abschnitt 4.1.3). AnschlieRend wird desainmenhang zwischen
Boenfaktoren und Stabilitdten untersucht (Abschnitt4.1.

4.1.1 Ausgewahlte Sturmereignisse

Fir eine Charakterisierung von Winterstiirmen ist eine yselvergangener Ereignis-
se notwendig. Dafur werden aus den Beobachtungsdatemidjiejeherausgefiltert, die
in den Winterhalbjahren 1989/1990 bis 2012/2013 nach ikt&gnitude und raumli-
chen Ausdehnung die groéR3te Intensitat aufweisen. Die darsmultierenden 100 Stur-
mereignisse konnen der Rangliste im Anhang (Tabelle A.8)a@anmen werden. Die
Ereignisse sind in Abbildung 4.1 nach ihrer Auftretenstgieit in den jeweiligen Win-
terhalbjahren dargestellt.

Im Winterhalbjahr 1989/1990 fehlen die Ereignisse aus dendfen Oktober bis De-
zember 1989, da fur diese Arbeit die Messdaten erst ab 1990eztiigung stehen.
Trotzdem sticht dieses Winterhalbjahr durch seine Sturiesen Februar 1990 mit

39
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Sturmereignisse der Winterhalbjahre 89/90 - 12/13
10

Anzahl der Sturmereignisse
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Abbildung 4.1: Haufigkeitsverteilung der ausgewéhlterri@giin den Winterhalbjah-
ren 1989/1990 bis 2012/2013.

bedeutenden Winterstirmen wie ,Hertha” (3.2.), ,Judit®’2(), ,Vivian” (26.2.) und
~Wiebke” (28.2.) hervor. Weitere Maxima in der Anzahl deli®he mit neun bzw.
zehn Ereignissen sind in den Winterhalbjahren 1998/19999/P000 und 2001/2002
zu verzeichnen. Seit 2007/2008 treten in keinem Wintejaattmehr als zwei Ereig-
nisse auf. Der Zeitraum von 23 Jahren ist allerdings sehz, kam auf Trends in der
Haufigkeit von Winterstirmen etwa durch den Klimawandelis@en zu kdnnen. Da-
fur sind mindestens 30 Jahre notwendig (WMO, 2014).

Die jahrliche Variabilitéat der Ereignisse ist sehr hoche®ist unter anderem die Folge
der oft beobachteten seriellen Haufung von Wintersturnv@nlp et al., 2009). Dabei
werden durch ein anné&hernd stationares Tief tiber dem MAlantder Stdflanke meh-
rere Stirme nach Mitteleuropa gelenkt. Diese Situationmeageblich fur die Sturm-
serien 1990 (siehe oben) und 1999 (u. a. ,Anatol” (3.12.) Jumthar” (26.12.)). Wie
Abbildung 4.1 auch zeigt, kbnnen zwischen Jahren mit holwm&nzahl wahrend
eines Winterhalbjahrs gar keine relevanten Stiirme aafiret B. im Jahr 1995/1996.

4.1.2 Untersuchung der Boenfaktoren

Mit Hilfe des Boenfaktors wird das Verhéltnis zwischen 3eitb6e und 10-m-Mittel-
wind dargestellt. Er ist abhangig von der Gelanderauigkaibgrafie und atmosphari-
schen Stabilitat.
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Boenfaktoren aus Modell und Beobachtung ab 76 km h!  Bdenfaktoren aus Modell und Beobachtung ab 90 km h*
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Abbildung 4.2: Béenfaktoren an den jeweiligen Stationes dem FF-Datensatz des
DWD (farbige Kreise) und an den Gitterpunkten (0,5° x 0,585 CFS- bzw. GFS-

Modells (farbige Flachen), aufgeteilt in Boéenfaktoren &lie Ereignisse ab Spitzen-
bdengeschwindigkeiten von (&) km h™, (b) 90 km h~* und (c)120 km h™*.
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Zunachst werden die berechneten Boenfaktoren aller Vieafiégg Bodenstationen Deutsch-
lands betrachtet, welche in den Abbildungen 4.2 (a) - (c)falsige Kreise fur die
drei Kategorien BF75, BF90 und BF120 dargestellt sind. Narhjeder Station kann
ein Boenfaktor berechnet werden (weil3e Kreise), wenn donvenige Messungen
vorliegen. Zunéchst unabhangig von den Kategorien laskt &ne gewisse raumli-
che Systematik erkennen. Die Bdenfaktoren an den KustehisirAllgemeinen nie-
driger als im Inland. Der Grund dafir sind die gewohnlich éibhusfallenden 10-
m-Mittelwindgeschwindigkeiten an den Kisten, wodurchsdiaicht allzu sehr von
den Béengeschwindigkeiten abweichen. Die Unterschied8denfaktoren zwischen
Nord- und Ostsee kommen vor allem durch die vorherrschenddithtung zustande.
Da praktisch alle Ereignisse mit Spitzenbdengeschwiredigk iber 7&mh~"' durch
Winterstirme bedingt sind und deren bevorzugte Zugbahinenden Norden Deutsch-
lands bzw. Europas fuhren, kann davon ausgegangen weraenddr Wind Gberwie-
gend aus westlichen Richtungen weht. Das Mittel der Wirduieg tber alle ausge-
wébhlten 100 Ereignisse bestatigt dies (Abb. 4.3). Der Wimdexr Nordseekiste kommt
also direkt vom Meer, wahrend er an der Ostseekuiste zuvorLisimel streift und star-
ker durch Reibung beeinflusst wird. Dies fuhrt zum einen zingeren Mittelwindge-
schwindigkeiten, zum anderen zu héheren Béengeschwieidéyk da es laut Brasseur
(2001) zu einem vertikalen Impulstransport hoher Windgesedigkeiten aus der HO-
he zum Boden kommt.

Weiter im Inland kommt es durch zunehmende Gelanderauigkéteibung und somit
zu einem Abbremsen des Mittelwinds. Gleichzeitig wird di@&ung turbulenter, was
eine Zunahme der Boenfaktoren verursacht. Die ErgebnmséNreringa (1986) zei-
gen quantitativ &hnliche Ergebnisse. Er berechnete flfldelnen Kiistenbereich einen
mittleren Boenfaktor von 1,45, fur das Inland Gber Grashaonl 1,50, Gber Nadelwal-
dernvon 1,75 und Uber bebautem Gebiet von 1,85.

Weiter sind in den Abbildungen 4.2 (a) - (c) einzelne Stagioim den Mittelgebirgen
und am Alpenrand mit Werten tber 3,00 zu erkennen. Dies ibtvelen mit der anstei-
genden Orografie, wodurch es zu einem weiteren AbbremsehGdssMittelwindes
kommt, gleichzeitig aber turbulenzbedingt zu einem vaitghk Impulstransport hoher
Windgeschwindigkeiten zum Boden. Doch allein auf bergiggiBnen kdnnen solch
hohe Bboenfaktoren nicht beschrankt werden, denn auch iddéotschen Tiefland las-
sen sich einige Stationen mit hohen Bdenfaktoren ausfin@dighen. Hier kommt die
atmosphérische Stabilitét ins Spiel. Ist die Landschathflapielt die atmosphéarische
Stabilitdt die entscheidende Rolle fiir die Intensitat déemyeschwindigkeiten. Bei
Durchzug eines Tiefdruckgebietes treten die hdchsten gEsahwindigkeiten in der
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Abbildung 4.3: Mittel Uber alle Ereignisse der Windgesamvgkeit (farbig) und Wind-
richtung (Pfeile) in 10 m aus dem CFS- bzw. GFS-Modell.

Kaltluft auf. In dieser ist die Atmosphare besonders lab#ahichtet und in der Folge
kénnen hohe Windgeschwindigkeiten bis in Bodenndhe gelang

In der vorliegenden Arbeit sind Bdenfaktoren mit einem Warer 3,00 nicht weiter
unterschieden (schwarze Kreise), da hierbei Fehimesaurigkt ausgeschlossen wer-
den kdnnen. Es besitzen nur wenige Stationen einen gro®grenfaktor. 90% der
Stationen aus BF75 und BF90 weisen einen Boenfaktor urértzw. 2,70 auf. Wie
in der Arbeit von Christopher und Jurksch (1985) gezeighnkas insbesondere in
Verbindung mit Gewitterfronten zu gréf3eren Boenfaktoremknen. Deren hochster
Bdenfaktor liegt bei 5,03 fur die Station Freudenstadt.

Ab einer Geschwindigkeit von 120n h~' kénnen erheblich weniger Bdenfaktoren er-
mittelt werden. Es finden sich darunter viele mit einem Béaktdr iber 3,00. Dies darf
nicht iberbewertet werden, denn je weniger Messungen it eingehen, desto
gravierender fallen einzelne hohe Bdenfaktoren ins Gawlohdiesem Fall werden
alle verfigbaren Stationsmessungen verwendet. Es befsidemunter den Stationen
auch solche, die erst seit einigen Jahren in Betrieb sinddestialb noch keine lan-
gen Zeitreihen zur Validierung zur Verfiigung stehen. EiiclBauf die Stationsart lasst
zudem erkennen, dass es sich bei den meisten Stationen wmatain handelt. Eine
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Qualitatsprafung liegt hierftir noch nicht vor. Spezielhameinzelten Stationen entlang
der Ostseekiiste lassen sich Unterschiede zu den anderegoKanh finden. Hier sind
die Bdenfaktoren grof3er als bei BF75 und BF90. Dies lashtdadenit erklaren, dass
bei hohen Spitzenbden nicht automatisch auch der Mittellwoch ist, sondern die ho-
hen Boengeschwindigkeiten aus grol3eren Hohen resultiBrasseur, 2001). Weitere
Grunde kdnnen die Lage der Stationen und deren Umgebunggbeden sein. Hier-
Uber liegen jedoch keine weiteren Informationen vor.

Eine nur geringe Anzahl an Bdenfaktoren gréRer 3,00 zeigh alas Diagramm der
Bdenfaktoren der drei Kategorien als Funktion der Statibhen (Abb. 4.4). Die héchs-
ten Boenfaktoren sind meist an mittelhoch gelegenen S&@tid100 bis 800 m) zu
finden. Die Stationen mit einer Hohe Gber 1000 m weisen jeckcbn Bdenfaktor
unter 2,00 auf. Dies zeigt, dass auf den Bergen der Wind undetter stromen kann
und sich somit der 10-m-Mittelwind weniger stark von dent&mbden unterschei-
det. Bei mittelhohen Stationen, die durch weitere Erh6leang der Umgebung bein-
flusst werden, wie beispielsweise die Station Weinbiet (»&m Ostrand des Pfalzer
Walds, sind die Mittelwindgeschwindigkeiten durch diedrte Gelanderauigkeit ge-
ringer. Gleichzeitig erhoht sich der Grad der Turbulenz @én Atmosphére, wodurch
hohe Bdengeschwindigkeiten zum Boden gelangen. Eine Kattonlan Boenfaktor-
werten unabhangig von der Hohe und Kategorien lasst sichdrmeiéh zwischen 1,20
und 2,80 finden. Allgemein sind in diesem Diagramm keine that@ede zwischen den
unterschiedlichen Kategorien der Boengeschwindigkatesehen. Dies lasst schluss-
folgern, dass im Mittel hohe Boengeschwindigkeiten mitgfieeitig hoher werdendem
Mittelwind verbunden sind und sich somit das Verhaltnidhhstark andert.

Fur einen Vergleich bezuglich der unterschiedlichen Katiegn ist es sinnvoller, die
einzelnen Stationen bzw. Regionen zu vergleichen, wasreéieAdbbildungen 4.2 (a)
- (c) erlauben. Die Boenfaktoren der Kategorie BF9O0 liegen/ergleich zu BF75 an
vielen Stationen etwas hdher. Beispiele finden sich im Martestd, der Pommerschen
Seenplatte und im Oberpfalzer Wald. Dagegen sind an derdderdnd in den Mittel-
gebirgen kaum Unterschiede zwischen BF75 und BF90 festierst Dies bestatigen
ebenfalls die Berechnungen der Mediane und Perzentiles([€&.1). Bei BF75 liegt
der Median bei 1,90, wahrend er bei BF90 bei 2,00 liegt undidauar leicht héher
ist. Das 25%-Perzentil betragt sowohl bei BF75 als auch B&0BL,80. Bei den 75%-
Perzentilen zeigt sich, dass bei BF75 nur 25% der Statiomeam é36enfaktor groRer
2,20 besitzen, bei BF90 liegen 25% uber 2,30. Dies deuteetiteln Fallen auf eine
schmale Verteilung hin.
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Abbildung 4.4: Zusammenhang zwischen Bdenfaktoren urtib8&&h6hen fur die drei
Kategorien BF75 (grtine Vierecke), BF90 (blaue Dreiecke) BR120 (rote Kreise).

Auch bei den Béenfaktoren des CFS- bzw. GFS-Modells, dielans10-m-Mittelwind
und der dazugehdrigen Spitzenbte berechnet werden, sineiiggame Strukturen zu
erkennen. Bei allen drei Kategorien ist ersichtlich, dassBbenfaktor an den Kisten
niedrig ausfallt. BF120 kann nicht zum Vergleich verwendetden, da im Modell nur
selten Spitzenbden Uber 1R h—! auftreten. Bei beiden anderen Kategorien ist eine
Zunahme des Boenfaktors Richtung Landesinnere zu erkeemfalls sind hier die
groReren Boenfaktoren in der Ostseeregion im VergleiciNoundseeregion zu erken-
nen. Betrachtet man ganz Deutschland, stechen vier Max@a@8denfaktors hervor.
Besonders ausgepragt bei BF75 und BF90 ist das Maximum nuridessen. Hier lie-
gen die Boenfaktoren bei 2,40 und héher. Im Norden Bayerdsruainem Gebiet von
der Uckermark bis in die Lausitz sind die Boenfaktoren eaksmerhoht. Weitere sehr
hohe Faktoren treten direkt am Alpenrand auf. Fur die Im&tgbion dieses Ergebnisses
muss bedacht werden, dass die Béengeschwindigkeit vom IMadet direkt ausge-
geben, sondern selbst berechnet wird (Abschnitt 3.2.5nr2eh ist sie abhangig von
der Grenzschichthéhe und des dort vorherrschenden WiDée4.0-m-Mittelwind und
die dazugehdrigen berechneten Béengeschwindigkeitgailgegemittelt Gber alle 100
Ereignisse, sind in Abbildung 4.5 (a) und (b) dargestelleitér zeigt die Abbildung
in (c) die Grenzschichthohe und in (d) die dort herrschentferdgeschwindigkeiten,
ebenfalls gemittelt tber alle 100 Ereignisse.
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Abbildung 4.5: Mittel des 10-m-Mittelwinds (a), der Spitd®en (b) der Grenzschicht-
hohe (c) und der dazugehdrigen Windgeschwindigkeit (dj alve Ereignisse aus dem
CFS- bzw. GFS-Modell.
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Der 10-m-Mittelwind weist im Hessischen Bergland, dem Nordayerns und dem
Osten Deutschlands ein Minimum auf. Dies hat Auswirkungérdae Béengeschwin-
digkeiten, da sich diese additiv aus dem 10-m-Mittelwind der Differenz zwischen
der Windgeschwindigkeit in Grenzschichthdéhe und des 1BHttelwindes zusammen-
setzen (Gl. [2.34]). Zusétzlich weist die Modellgrenzstithéhe im Alpenraum eine
nur geringe Hohe auf. Demzufolge sind auch die Windgesathighkeiten, die zum 10-
m-Mittelwind addiert werden, dort nicht grol3 und es ergebieh nur geringe Spit-
zenbdengeschwindigkeiten. Trotz niedriger Béengesatiigkeiten ist der Boenfaktor
grol3, was sich aus der Gleichung fur den Béenfaktor logiskldren lasst (Abschnitt
2.3, Gl [2.19)).

Es sei nun das Beispiel des Wintersturms ,Vivian” (26.2@9erausgegriffen. Wie
der 10-m-Mittelwind zeigt (Abb. 4.6, (a)), ist es eines deeignisse, bei denen auch
das CFS-Modell das Windminimum an bekannter Stelle autw8is unterscheiden
sich dort die 10-m-Mittelwindgeschwindigkeiten um bis zkr@ h—! von den Wind-
geschwindigkeiten weiter westlich gelegen. Die Modelipedie (Abb. 4.6, (b)) zeigt,
dass sich dieses Minimum @stlich der Eifel, des Taunus’,téveslds und Rothaar-
gebirges befindet. Bei den Stirmen herrschen im Mittel Wigugte einem westlichen
Sektor (Abb. 4.3). Kommend uber flaches Land in den Niedddarund der Nieder-
rheinischen Bucht hat der Wind kaum an Intensitat verlorehtufft dann auf die Uber
800 m aufragenden Mittelgebirge mit der Eifel, dem Hunsriick Taunus. Dadurch
kommt es zu einer Massenkonvergenz und Umstromung odestiiieung der Berge,
was auf der windabgewandten Seite, der sogenannten LesedsitBerge ein Windmi-
nimum zur Folge hat.

Vergleicht man die Resultate aus den Reanalysedaten dedb@WSGFS-Modells mit
anderen Modellen, so finden sich in einigen anderen Arbeibemfalls diese Minima
der Windgeschwindigkeiten in der Region um Hessen. Pintal.g2009) beispiels-
weise betrachten hierzu speziell Westdeutschland. Dalvdiein an der Universitat
Kdln entwickeltes Modell verwendet, das mit ERA-40-Dategetrieben wird und die
Bdenparametrisierung nach Brasseur (2001) zur Grundlaigérhder Arbeit |&sst sich
bei dem Wintersturm ,Vivian” ebenfalls ein Windminimum insttichen Teil des Un-
tersuchungsgebietes finden (Abb. 4.7, (a)). Schaut mandsecArbeit von Hofherr
und Kunz (2010) an, in der das am Institut fur Meteorologid #timaforschung in
Karlsruhe entwickelte KAMM (Karlsruhe Atmospheric Mesake Model) mit einer
Auflésung von 1 km fir die Simulation von Stirmen verwendetywerkennt man die
durch regionale Effekte beispielsweise in Talern oderdnidnhdhen resultierenden
niedrigen Windgeschwindigkeiten (Abb. 4.8).
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Abbildung 4.6: Fur den Sturm ,Vivian” vom 26.2.1990 aus deS=Modell (a) der
10-m-Mittelwind und (b) die Modellorografie.
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Abbildung 4.7: Windbdenberechnungen mit dem Modell FOOK3@n Pinto et

al. (2009) in Westdeutschland. (a) Berechnete Spitzergagsamwindigkeiten fir den
Sturm ,Vivian” vom 26.2.1990. (b) Modellorografie.

Auch fur die Modelldaten ist ein Vergleich zwischen den d€¢ategorien moglich. Es
lassen sich nur marginale Unterschiede feststellen. ®eispielsweise der Boenfaktor
- bis auf den Alpenraum - in Gebieten mit den héchsten WeramBB90 grol3er als
bei BF75. Dabei nimmt der Mittelwind nicht unbedingt zu, Biéengeschwindigkeiten



4.1. Untersuchung der Beobachtungs- und Modelldaten 49

Gusts (m 5'1]
B < 200

I 20.0-2255
= [ 22.5-25.0
{0 25.0-27.5
[J2r5-300
[130.0-325
[ 32.5-350
[ > 350

0 50 100 200 300

400
Kilometers

Abbildung 4.8: Karte der maximalen Windgeschwindigkeaeheineml x 1 km-Gitter
mit einer Auftretenswahrscheinlichkeit von 0,5 Wiederkehrperiode von 2 Jahren)
aus Hofherr und Kunz (2010).

jedoch sehr wohl. Das stitzt die Theorie, dass hohe Boehgastigkeiten zustan-
de kommen, wenn die Geschwindigkeiten in Hohe der Grenalsturch turbulenten
Transport nach unten gemischt werden. An den Alpen stelitéas Problem ein, dass
das Modell an nur wenigen Tagen Spitzenboen von tiber 75 lizkm® ! wiedergibt.
Hierflr ist die tGber den Alpen gering berechnete Modellgsehichthohe (Abb. 4.5,
(c)) verantwortlich. Dies hangt mit dem in Abschnitt 2.3&sbhriebenen Modellalgo-
rithmus zusammen. Da die Temperatur am Boden in die Gleg[183] eingeht, hat
diese Auswirkungen auf die Berechnung fur die selbst bedrefuflosung vorn, 5 °
noch 2000 m hohen Alpen. Dort ist die Temperatur in Bodenngllagiv niedrig, was zu
einer geringen Grenzschichthdhe fuhrt. Diese Boenfaktaréssen folglich mit Vor-
sicht betrachtet werden. AufRerdem stecken hinter den WarteAlpenrand meist nur
zwel Einzelwerte, womit diese statistisch nicht relevantsDadurch kommt es an
manchen Gitterpunkten zu kompletten Ausfallen, weil keiai@his der entsprechen-
den Geschwindigkeit vorliegt.
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Tabelle 4.1: Vergleich der Mediane und Perzentile zwisdBeabachtungs- und Mo-
delldaten sowie den Kategorien BF75 und BF90.

Beobachtung Modell
Perzentile 25% 50% 75% 25% 50% 75%
BF75 1,80 1,90 2,20 1,78 1,99 2,15
BF90 1,80 2,00 2,30 1,81 2,04 2,22

Unter Beriicksichtigung dieser Ergebnisse wird anschiid3n Vergleich zwischen
den Boenfaktoren aus den Beobachtungsdaten und denen akslidvidurchgefuhrt.
Insbesondere an den Kisten finden sich sehr gute Uberemstigen. Auch die Boen-
faktoren von hohergelegenen Stationen der Mittelgebirgelan gut wiedergegeben.
Grolere Unterschiede zeigen dagegen die Daten im Norddemsiefland, wie et-
wa an manchen Stationen in Niedersachsen (Emsland, Ligesbideide) oder Bran-
denburg (Rugen, Uckermark). Hier unterschétzt das ModellBbenfaktoren. Dies
deutet darauf hin, dass das Modell die durch das Festlanehmende Reibung un-
terschéatzt und somit sich der 10-m-Mittelwind kaum von déeiyeschwindigkeiten
unterscheidet. Weitere Unterschiede zwischen Modell ueabBchtung sind westlich
der Schwabischen Alb und im Alpenvorland zu verzeichneer Mieisen die Modell-
daten hohere Bbenfaktoren auf als die Beobachtungsdatand@st die Auswirkung
der hohen Alpen auf die Regionen nordlich davon, was zu eialeezu homogenen Ge-
landeerhéhung von Westen nach Osten der Republik fihrte&titat kommt es jedoch
bei westlicher Anstromung zu einem Leeeffekt 6stlich dén@&ibischen Alb, welcher
fur geringere Béengeschwindigkeiten sorgt und somit egenngen Boenfaktor zur
Ursache hat. Gleiches gilt fir die Regionen rund um Thimp@achsen-Anhalt und
den angrenzenden Teil von Sachsen. Auch hier wird im Modedl kaum variierende
Gelandehohe in den Mittelgebirgen dargestellt. Bedingthlstationslagen in Talern
und stromab von Bergen, wo Leeeffekte auftreten konnelenfélier die Spitzenbden
in der Realitét niedriger aus.

Ein Vergleich der Mediane und Perzentile zwischen den sokeedlichen Kategorien
sowie Beobachtungs- und Modelldaten stellt Tabelle 4.1Als#rden Vergleich mit Ka-
tegorie BF120 wurde verzichtet, da hierfir zu wenige Dateriegen. Wie erwartet,
unterscheiden sich die Modelldaten im Mittel nicht allzhiseon den Beobachtungsda-
ten. Lediglich bei der Varianz (vergleiche Differenz zwisa 25%- und 75%-Perzentil)
lassen sich Unterschiede erkennen, die im Modell gerirgger i

Bisher wurden die Béenfaktoren in Bezug auf die Windgesohigikeit, Windrichtung



4.1. Untersuchung der Beobachtungs- und Modelldaten 51

und Lage der Stationen untersucht. Im nachsten Schritaloleiterer Einflussfaktor
die in der Atmosphare vorherrschende Stabilitat untetsnehden.

4.1.3 Atmosphéarische Stabilitaten bei Winterstirmen

Tiefdruckgebiete weisen bei ihnrem Durchzug unterschibelEigenschaften beziiglich
der atmospharischen Stabilitat auf. Im Bereich der Warhidtitlie Atmosphére relativ
stabil geschichtet und es treten die hochsten Mittelwisdy@indigkeiten auf. Hohe
Windgeschwindigkeiten aus der Hohe kénnen nicht in Bodeamgelangen. Lediglich
auf den Bergen sind in der Warmluft hohe Spitzenb6en mdglircter Kaltluft hinge-
gen kommt es aufgrund ihrer grof3eren Dichte zu einer st&mkBurchmischung der
Atmosphéare. Windgeschwindigkeiten aus gro3en Hohen knna durch vertikalen
Impulstransport zum Boden gelangen und im Flachland fuetitengeschwindigkei-
ten sorgen.

Die Stabilitatsuntersuchungen zeigen, dass sich sowolddreBetrachtung des verti-
kalen Gradienten der potentiellen Temperatur als auchgleva@entpotentiellen Tem-
peratur in der unteren und oberen Schicht die Werte gréSteritber Null bewegen
(Abb. 4.9). Erkennbar sind insbesondere beim vertikalemd@&nten der potentiellen
Temperatur (Abb. 4.9, (a) und (c)) viele Werte im stabilemeBgh. In grél3eren H6hen,
zwischen 850 und 700 hPa, ist die Atmosphare noch stabitahgehtet, so dass der
Gradient noch grol3er wird.

Beim vertikalen Gradienten der &quivalentpotentiellemperatur (Abb. 4.9, (b) und
(d)) sind an manchen Stellen auch negative Werte und sostébilitdten vorzufinden.
Es kann von bedingter Labilitat gesprochen werden. Da beBdachtung der Stabi-
litaten bezogen aud, zusatzlich zur Temperatur die spezifische Feuchte mit ainge
wird diese (Abb. 4.10) sowie die Temperatur (Abb. 4.11) gelsot auf den verschiede-
nen bericksichtigten Druckflachen betrachtet.

Eine Zunahme der spezifischen Feuchte von Nord nach Suda#iem Niveaus fest-
zustellen. Eine &hnliche Verteilung ist ebenfalls beim peraturmittel zu erkennen
(Abb. 4.11), welches einen deutlichen Gradienten von rukdréNord-Sid-Richtung
aufweist. Dies ist zuriickzufuhren auf die Zufuhr feuchtwar Luftmassen aus Wes-
ten innerhalb des Warmsektors. Da die meisten Tiefdrugk¢gelnit ihnrem Zentrum
Uber Norddeutschland ziehen, ist der Warmsektor im Stdatlicte ausgepréagter als
im Norden.
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Abbildung 4.9: Mittel der Stabilitaten aus dem CFS- bzw. @#&dell Gber alle Ereig-

nisse. Vertikaler Gradient in der Schicht zwischen 900 us@8Pa der (a) potentiellen
Temperatur und (b) aquivalentpotentiellen Temperatur wartikaler Gradient in der
Schicht zwischen 850 und 700 hPa der (c) potentiellen Teatypeund (d) aquivalent-
potentiellen Temperatur.
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Gemittelte spezifische Feuchte in 900 hPa Gemittelte spezifische Feuchte in 850 hPa
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Gemittelte spezifische Feuchte in 700 hPa
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Abbildung 4.10: Mittel der spezifischen Feuchte Uber alledrisse in (a) 900 hPa, (b)
850 hPa und (c) 700 hPa aus dem CFS- bzw. GFS-Modell.
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Gemittelte Temperatur in 900 hPa Gemittelte Temperatur in 850 hPa
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Abbildung 4.11: Mittel der Temperatur tber alle Ereignissé) 900 hPa, (b) 850 hPa
und (c) 700 hPa aus dem CFS- bzw. GFS-Modell.
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Die Feuchteverteilung zeigt insbesondere im Stidwestemsbiglands im bodennahen
Niveau (900 hPa) lokal hohe Werte bis zu 0,08§@g . Dadurch ist der Gradient der
spezifischen Feuchte im aul3ersten Studwesten grof3er alslimagebung. Da boden-
nahe feuchte Luftmassen mit dariiberliegenden trockernarigmassen im Falle einer
Hebung potentielle Instabilitat auslésen konnen (Absti2nd), lassen sich so die vor-
liegenden negativen Gradienten vpnm Stidwesten erklaren. Solch eine Hebung kann
zum Beispiel an Fronten erfolgen (Markowski und Richardsiiil). Hinzu kommt
die relativ niedrige Grenzschichthohe mit 1200 m im SutdentBeghlands (Abb. 4.5,
(c)). Oberhalb der Grenzschicht nimmt jedoch die speziigébuchte rapide ab. Be-
findet sich die 850-hPa-Flache aulRerhalb der Grenzschietischen dort in der Regel
zusatzlich trockene Bedingungen vor mit der Folge, dasSeimperatur schnell ab-
nimmt und Instabilitaten ausgel6st werden kénnen.

Im restlichen Untersuchungsgebiet herrschen vorwiegttils bzw. nahezu neutrale
Bedingungen bezuglich. vor und damit ist eine gute Durchmischung maoglich. Insbe-
sondere in Ostdeutschland finden sich gar keine negativadi€&ten. Ein Vergleich
der Abbildungen 4.10 zeigt in 850 hPa im Vergleich zu 900 h@achtewerte, die im
Westen schneller abnehmen Kg kg!), wahrend im Osten Deutschlands die Werte
zwischen diesen beiden Drucklevels um nurigsg—! abnehmen. Def,.-Gradienten
in der Schicht von 850 bis 700 hPa betrachtet, zeigt dorteligrale bzw. leicht stabile
Schichtung noch deutlicher. Es treten gar keine negativerté/vhehr auf. Die Schicht
zwischen 1500 und 3000 m ist noch besser durchmischt.

Es muss beachtet werden, dass die Abnahmefvanit zunehmender Hohe im All-
gemeinen nicht so grol3 ausfallt wie v8nDies belegt beispielhaft das Vertikalprofil
aus dem Radiosondenaufstieg vom 18.1.2007 an der Statio®loerstein (Rheinland-
Pfalz) wahrend des Durchzugs von ,Kyrill” (Abb. 4.12). Fierdvertikalen Gradienten
von 6 findet sich in den untersten 1500 m ein Wert von etwa 0,0080!, fiir den
von é, gibt es jedoch keine Anderung, was einer neutralen Schighgatspricht. Dies
deutet auf die mit Feuchte angereicherte Schicht am Boderdla spater mit Durch-
zug der Kaltfront zu potentieller Instabilitat fuhrte unéw@tter ausgeldst hat. Deutlich
ist hier die Bedeutung der Grenzschicht zu sehen. Sowoim Wertikalprofil voné als
auch vond, kommt es in etwa 2000 m zu einer deutlichen Zunahme des Gitadie
Bedingt durch die rapide Abnahme der Temperatur und Fewliierhalb der Grenz-
schicht liegt dieser nun bei 0,0085m~! bzw. bei 0,004 m~!.

Es sind vereinzelte negative Werte fir die Stabilitatstm¥ttungen beziglich, ins-
besondere im Westen Deutschlands und in Kiistennahe fedtensBegrinden lasst
sich dies mit einer bei manchen Ereignissen vorherrscirenddennahen Feuchtezu-
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Vertikalprofil von 8 und 6e, 18.1.2007
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Abbildung 4.12: Vertikalprofil vory und 6. berechnet aus dem Radiosondenaufstieg
(University of Wyoming, 2013) von Idar-Oberstein des Orkayrill” am 18.1.2007,
12 UTC.

fuhr vom Meer. Denn hinter den Stabilitatswerten steckehtrimmer alle Ereignisse,
sondern nur wenn eine Spitzenb6e zu dem Zeitpunkt zur Vlenfgigteht. Ein genauerer
Blick in die Daten zeigt, dass fur eine labile Schichtung amohen Gitterpunkten nur
wenige Ereignisse verantwortlich sind, die alle negativertd/aufweisen. Wiederum
stecken hinter manchen Werten nahezu alle Ereignisse gbenddie Boen teils unter
instabilen, teils unter stabilen Bedingungen auftrateniMittel weisen sie jedoch eine
geringe Stabilitat auf. Es stellt sich daher insgesamtblpmatisch heraus, nur den
mittleren Zustand Uber alle Ereignisse zu betrachten. Dietduchung einzelner Stur-
me sowie eine zeitlich hbhere Auflésung der meteorologisé¢tedder konnte helfen,
die starksten Boen eines Sturms bei stabilen oder labildmBeangen genauer zu ana-
lysieren.

Eine weitere Ungenauigkeit in den Ergebnissen kommt dueBeachtung aller Spit-
zenbden zustande, auch wenn diese nur geringe Geschwaitdiglaufweisen oder
aul3erhalb eines Sturmgebiets auftreten. So gibt es bisispiee Tiefdruckgebiete, die
mit ihrem Sturmfeld nur den Norden Deutschlands erfassehim Stiden aber kaum
bemerkbar machen (Bsp. Sturm ,,Anatol” am 3.12.1999). IselieRegionen herrschen
dann andere Bedingungen, die das Mittel beeinflussen. Aasedh Grund werden zu-
satzlich nur Stabilitaten bei Spitzenboengeschwindigkeab Sturmstarke (#m h—1)
betrachtet. Die Ergebnisse finden sich im Anhang (Abb. B.1).
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Stabilitét dTheta/dz, 900/850, ab 90 km h™' Stabilitét dTheta_e/dz, 900/850, ab 90 km h!
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Abbildung 4.13: Mittel der Stabilitaten aus dem CFS- bzwS3%odell fur alle Ereig-
nisse ab 9&m h~!. Vertikaler Gradient in der Schicht zwischen 900 und 850 ti€ra
(a) potentiellen Temperatur und (b) aquivalentpotergrellemperatur und vertikaler
Gradient in der Schicht zwischen 850 und 700 hPa der (c) petiem Temperatur und
(d) aquivalentpotentiellen Temperatur.
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Aufgrund des Zusammenhangs zwischen dem Kubik der Wintgesdigkeit und
dem verursachten Schaden sollen schlief3lich noch S#dbilitnur bei Spitzenboden-
geschwindigkeiten von 98m h~! und mehr analysiert werden (Abb. 4.13). Es muss
beachtet werden, dass nicht alle Ereignisse Spitzenbde8®km h—! und mehr auf-
weisen, weshalb an manchen Gitterpunkten nur wenige oddwegze Ereignisse auf-
treten.

Bei der Betrachtung des Vertikalgradienten wifAbb. 4.13, (a) und (c)) fallt auf,
dass hier fur diese Kategorie ausschlief3lich stabile Wenteufinden sind. In den un-
teren 1500 m liegen die Werte im Mittel bei 0,00@6n !, in der Schicht dartiber bei
0,0045K m~!. In den meisten Fallen wurden hier die Bedingungen erfoystid vor
dem Auftreten der Spitzenb6e herrschten. Es zeigt alsa@ade Schichtung, die fur
das Auftreten hoher Windgeschwindigkeiten zuvor notwgisti. Es ist mdglich, dass
sich mit Anndherung eines Tiefs durch die Advektion warmeftiassen im Warm-
sektor eine stabile Schichtung aufbaut. Andern sich dieriggohgen zu einem spéateren
Zeitpunkt, zum Beispiel mit der Passage einer Kaltfrontkd es durch die Advektion
kalter Luft in der HOhe zu einer geringeren Stabilitat, deebunden ist mit einem tur-
bulenten vertikalen Transport hoher Windgeschwindighe#us der Hohe in Richtung
Boden. Damit wird dort das kurzzeitige Auftreten sehr hdhandgeschwindigkeiten
ermaoglicht.

Fur den Vertikalgradienten vof, (Abb. 4.13, (b) und (d)) lasst sich in den untersten
1500 m kaum eine Anderung der Werte feststellen. Weiterinith sowohl positive als
auch negative Werte zu finden, wobei hier wieder von bedirgibilitat gesprochen
wird. Die Verteilung der negativen Werte ist gegentber detr&htung aller Ereig-
nisse teilweise verandert. Auffallig ist nun eine Haufungtabiler Bedingungen tber
Bayern. Dies bedeutet, dass insbesondere fur Bayern eerdd¢hied festzustellen ist,
ob alle Ereignisse oder nur diejenigen betrachtet werdergatt auch mit Starkwind-
boen verbunden sind. So werden Starkwindbéen in dieseoRéterwiegend wah-
rend labiler Bedingungen durch vertikalen Impulstranspach unten gemischt. Im
Osten Deutschlands ist weiterhin nur eine stabile Schighworzufinden, woraus sich
schlieRen lasst, dass die Bbenintensitat dort mehr odeigereanabhéngig von den
atmospharischen Bedingungen ist. Der Grund fir diese Biglrzen ist allerdings un-
klar.

Zwischen der 850- und 700-hPa-Druckflache lassen sich évelitikalgradienten von
0. deutliche Unterschiede erkennen. Hier tauchen mehreter@iinkte mit negativen
Werten auf, wahrend zuvor an nahezu allen Gitterpunktetraelbzw. schwach stabile
Verhéltnisse herrschten. Damit zeigt sich, dass bei Stadeveignissen die Atmosphéa-
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re bis in gro3ere Hohen gut durchmischt ist.
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4.1.4 Zusammenhang zwischen Bdenfaktoren und Stabilitate

Relative Haufigkeit der Stabilitaten (d6/dz)
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Abbildung 4.14: Relative Haufigkeiten der unterschieddctStabilitatsklassen (hell-
blau bis dunkelblau) fuir (a) die potentielle Temperatur (lddie dquivalentpotentielle
Temperatur in Abhangigkeit von den Béenfaktoren im CFS-.l&2iRS-Modell.
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Da gro3e Boenfaktoren auf einen groRen Unterschied zwisgbn 10-m-Mittelwind
und den Spitzenbden hindeuten und davon ausgegangen assledthe labile Schich-
tung dies fordert, stellt sich die Frage nach dem Zusammenkaischen Boenfakto-
ren und Stabilitaten. Dafir werden die Stabilitaten beiztigl und 6, in einer Haufig-
keitsverteilung entsprechend der Modellbdenfaktoregetzellt (Abb. 4.14). Sie wer-
den in Stabilitatsklassen von jeweils 0,002n~! eingeteilt, wobei sich die einzelnen
Klassen bei den Vertikalgradienten vérund ¢, in ihrem Gesamtwertebereich unter-
scheiden.

Beide Haufigkeitsverteilungen weisen anndhernd eine Nleartailung auf und zeigen
eine deutliche Haufung der Ereignisse um den Boenfaktor 2,0

Beim Vertikalgradienten der potentiellen Temperatur (Adbld4, (a)) fallt das deutli-
che Maximum der stabilsten Schichtung (0,008 - 0,R10!) bei 1,9 auf. Ein weiteres
Maximum findet sich bei einem Boenfaktor von 2,3. Selbst reem Bbenfaktor um
2,5 sind die hohen Stabilitdten anteilsmafiig noch sehrdn&afireten. Dies zeigt wie-
derum, dass die gro3en Boen und damit - hier angenommen rafieig Béenfaktoren
unter Bedingungen einer zuvor sehr stabilen Atmosphéareeder. Insgesamt jedoch
lasst sich keine grof3e Variabilitdt zwischen den unteestitihen Stabilitatsklassen fin-
den. Daraus lasst sich der Schluss ziehen, dass die Stttiitilie Béenfaktoren keine
Rolle spielt.

Beim Vertikalgradienten der &quivalentpotentiellen Tenapur (Abb. 4.14, (b)) weist
die stabilste Klasse (0,004 - 0,086m~!) mehr Ereignisse bei hohen Boenfaktoren
auf. Die instabilen Werte hingegen weisen eine Verschiglilgs Maximums in Rich-
tung niedrigerer Boenfaktoren auf. Dies bedeutet, daksxgcinstabilen Verhaltnissen
der Mittelwind und die Bdéengeschwindigkeiten annh&heras wum Beispiel in der
Kaltluft auf Bergen der Fall ist. Wahrend es im Flachland atbtlentem Transport
der Windgeschwindigkeiten zum Erdboden kommt, ragen drgd&&ber die niedriger
liegende Kaltluft heraus und weisen nur eine geringe Baighd. Dies fuhrt zum Pro-
blem dieser Betrachtungsweise: es werden pauschal atlerg&ta in ganz Deutschland
betrachtet, jedoch besitzen spezifische Regionen behidgk Zeitpunkts der maximal
auftretenden Béengeschwindigkeiten unterschiedlichesr&kter. In bergigen Regio-
nen treten die hochsten Spitzenb6en oftmals schon intedsal\Warmluft auf, wah-
rend im Flachland die Bedingungen noch zu stabil sind undreMertikalaustausch
verhindern. Erst innerhalb der Kaltluft ist die Durchmisoly hoch genug, dass hohe
Windgeschwindigkeiten den Boden erreichen kdnnen.
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4.1.5 \Vergleich von Beobachtungs- und Modelldaten

Vergleich 10-m-Mittelwind Beobachtung und Modell Vergleich Spitzenbden Beobachtung und Modell
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Abbildung 4.15: Vergleich zwischen Beobachtungs- und Middéen. Bei rot sind die
Windgeschwindigkeiten im Modell niedriger als die beoliatén, bei blau sind sie
hoher als die beobachteten. Dargestellt ist der Faktorafidén 10-m-Mittelwind; (b)
die Spitzenbden und die Differenz fur (c) den 10-m-Mittedd;i (d) die Spitzenboen.
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Der Vergleich des 10-m-Mittelwinds aus den Beobachtungst Modelldaten (Abb.
4.15, (a)) zeigt deutliche Unterschiede. Werte groRer emtsprechen hierbei einer
Unterschatzung (rot), Werte kleiner eins einer Uberschiggblau) des Modells (Gl.
[3.2]). Groltenteils werden vom Modell die beobachtetemt&/anterschatzt. Nur an
wenigen Gitterpunkten liegt das Modell héher, jedoch ohrkemnbare Systematik.
Besonders grof3e Unterschatzungen zeigen sich nahe der, Apden Mittelgebirgen
und im Osten Deutschlands. Wie bereits festgestellt, het &ter das Minimum des
10-m-Mittelwindes im Modell in und um Hessen seine Auswitgan. Es zeigt sich,
dass die vom Modell vorgegebenen niedrigen Windgeschgjkedtien nicht den Beob-
achtungen entsprechen. Die grof3en Unterschiede zwiscbeinaBhtung und Modell
Uber dem bergigen Land sind auf eine Unterschatzung derdggeion Modell zurtick-
zufiihren (Abb. 4.16, (b)). Um diesen Effekt abzuschatzesrden die jeweiligen Stati-
onshohen mit der Modellorografie verglichen. So findet sichdfe Station Klippeneck
(48,0°N, 9,0°0) eine Hohendifferenz von 301 m (Realitat3 97, Modell: 672 m).
Wird dazu die Differenz der Geschwindigkeiten in den Bedibaicgen und im Modell
betrachtet (Abb. 4.15, (c)), so findet sich ein Untersch@uém s—!. Ein weiteres Bei-
spiel ist die Station auf der Wasserkuppe (50,5°N, 10,08@)jn Realitat auf 921 m
liegt, im Modell aber nur mit 40 wiedergegeben wird, was eine Geschwindigkeits-
differenz von 9ms~! zur Folge hat. Grund ist die geringe Auflésung des Modells, da
einzelne Erhebungen wie die Wasserkuppe nicht auflésen Eamu empfiehlt sich,
die Modellhéhen (Abb. 4.6, (b)) mit den tatsachlichen $tahohen zu vergleichen
(Abb. 4.16, (a)).

Relativ gut stimmt das Modell mit den Beobachtungsdaten ondsdn Baden-Wurt-
tembergs und Bayerns Uberein. Dort sind die Gelandehdoheéviddell aufgrund der
naheliegenden Alpen hoher als in Realitat, weshalb das Modleere Windgeschwin-
digkeiten simuliert. Da das Modell grundsétzlich die Wiedghwindigkeiten eher un-
terschatzt, entspricht es in diesem Fall nahezu der BetdnaghFur einzelne Stationen
wie etwa Wirzburg (49,5°N, 9,5°0) und Oberstdorf (47,5°8,520) zeigt sich der
Orografieeffekt deutlich, denn hier rechnet das Modell nmee gréReren Gelande-
hohe als es der Wahrheit entspricht, weshalb hohere Wictg@sdigkeiten resultie-
ren. So liegt Wirzburg auf 268 m, im Modell jedoch auf 372 mskab das Modell
um nur 1ms~! zu niedrig ist (Abb. 4.15, (c)). Oberstdorf liegt auf 806 m Mo-
dell sogar auf tber 1200 m, wodurch das Modell die Windgesgutiigkeit sogar um
2 ms~! Uberschatzt. Auch fur das Ruhrgebiet, das Munsterland, itieburger Heide
und das Nordseeumfeld stimmen die Windgeschwindigkeiteéschen Beobachtungs-
und Modelldaten gut Uberein, da das Land noch flach ist unamst@u keinen grof3e-
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Abbildung 4.16: Stationshohen an den einzelnen Gitterfmmé&us den Beobachtungs-
daten (links) und die Differenz zu den entsprechenden Haheaten jeweiligen Gitter-
punkten im CFS-Modell (rechts).

ren Stérungen durch die Gelanderauigkeit kommt.

Bei den Spitzenb6en (Abb. 4.15, (b)) lassen sich &hnlichg&iren wie beim 10-m-
Mittelwind erkennen. In den Mittelgebirgen, dem Alpenaorti und dem Ostseeum-
feld stimmen die Daten weniger gut Uberein. Sehr gute Ubstieimungen finden
sich im inlandischen Flachland, im Westen Deutschlandsiomddrdlichen Baden-
Wiirttemberg und Bayern. Anderungen im Vergleich zum 10-itté¥ivind finden sich
im Osten Deutschlands. Hier werden die Werte deutlich begselergegeben. Grund
hierflr ist wohl, dass im Osten im Allgemeinen nicht so hohedyeschwindigkeiten
auftreten wie beispielsweise im Nordseeumfeld und dareMitalell, welches im Mit-
tel zu niedrig ist, n&her an den Beobachtungswerten liegt.

Im Gesamten zeigt sich bei den Spitzenbden zwischen deraBkrtimgs- und Modell-
daten eine bessere Ubereinstimmung und auch eine gerikigeemz als beim Mit-
telwind. Dies drickt sich auch in den Medianen und Perzamtiler Daten aus. Der
Median betragt beim Mittelwind 1,2, wéhrend er bei den Sitben bei 1,1 liegt. Die
25%- und 75%-Perzentile befinden sich beim Mittelwind bé&iund 1,4, wéhrend die
Spanne bei den Spitzenbéen lediglich von 1,0 bis 1,2 reicht.

Allgemein wird davon ausgegangen, dass aufgrund der gro@#ithen und raumli-
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chen Variabilitat die Spitzenbéen das Hauptproblem derdwbrhersage sind (Born
et al., 2012). In der hier vorliegenden Arbeit wird die Greglichthdhe stets dem
nachsthoher gelegenen Druckniveau zugeordnet. Folgheim les sich hier um eine
Differenz von mehreren hundert Metern handeln. Da aus dids$iweau die Windge-

schwindigkeiten verwendet werden, hat dies zur Folge, lhdissre Windgeschwindig-
keiten nach unten gemischt werden. Daraus resultiererr@@i®ngeschwindigkeiten,
die eher den Beobachtungen entsprechen.

4.2 Anpassung der Modelldaten an Beobachtungen

Sowohl fur die Spitzenbden als auch fur den Mittelwind gliss das Modell zumeist
die Windgeschwindigkeiten unterschatzt. Aus diesem Gmind im nachsten Schritt
ein MOS implementiert, das die prognostizierten Werte dirigjeschwindigkeit Gber
die Statistik naher an die Beobachtungswerte heranbringt.

4.2.1 Anwendung eines vereinfachten MOS

Die Auswahl geeigneter Stationen (Abschnitt 3.3.1) edaiben direkten Vergleich
mit den Windgeschwindigkeiten der Gitterboxen des Mod@llsh. 4.17). So l&sst sich
eine lineare Regression der Form

y=a-+bx [4.1]

bestimmen. Dabei ist der y-Achsenabschnitt uriddie Steigung. Im Falt = 0 und

b = 1 wirden die x-Werte den y-Werten entsprechen und auf der lhiakbierenden
liegen. Demzufolge gibt das Vorzeichen des Achsenabgstutskunft dartiber, ob die
Werte uber ¢ > 0) oder unter ¢ < 0) der Winkelhalbierenden liegen. Bei den ausge-
wahlten MOS-Stationen variiesitzwischen—0,80 und 12,43. Die Station Klippeneck
(Abb. 4.17, links unten) weist als einzige Station einenatiggn Achsenabschnitt auf.
Hier liegen alle Werte unter der Winkelhalbierenden, wadelet, dass die Spitzen-
bben bei allen Ereignissen unterschatzt werden. Wie dikatesn Diagramme zeigen,
werden in den meisten Fallen die Windgeschwindigkeiternschatzt, lediglich die
geringsten Windgeschwindigkeiten werden GberschatetVilgrte fur die Steigung va-
riieren in einem Bereich von 0,40 und 0,85. Je groRRer diegBig ist, desto ndher
liegen die Modelldaten an den Beobachtungsdaten.
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Abbildung 4.17: Vergleich der Beobachtungs- und Mode#ddtir die 100 Ereignisse
an ausgewahlten Stationen mit Spearman-Rangkorrel&beffgientr, und Geraden-
gleichung y.
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So zeigt sich beispielsweise fur Schwerin eine recht starkerschatzung der héchs-
ten Windgeschwindigkeiten, was einen geringen Steigurgffikient zur Folge hat.
Dahingegen weist der Vergleich fur Lahr einen hohen Stajgkoeffizienten auf und
die Modelldaten liegen dicht an den Beobachtungsdatenebtsprechend ist auch der
Rangkorrelationskoeffizient fur die Station Lahr mit 0, Z&h.

Mit den beiden Koeffizienten fiir den y-Achsenabschnitt ured@&keradensteigung wer-
den systematische Zusammenhénge fur bestimmte Regiori@eutschland gesucht
und dementsprechend die vom Modell ausgegebenen Spitzeriti@r die Geraden-
gleichung angepasst. So sind neue Werte fur die Spitzegke8ehwindigkeiten zu er-
warten, die ndher an den Werten aus der Beobachtung lietjen.so

Nachfolgend sind die Ergebnisse, die sich mit der MOS-Imglietierung ergeben, zu-
nachst fur zwei Sturmereignisse dargestellt. Dabei haededich einmal um ,Lothar”
vom 26.12.1999 (Abb. 4.18, (a) und (b)), der vor allem deneBlibeutschlands be-
einflusste und um ,Kyrill” (Abb. 4.18, (c) und (d)), der am 18007 groR3flachig tber
Deutschland hinwegzog.

Beide Beispiele kommen insbesondere bezlglich der Madgmden beobachteten Spit-
zenbdengeschwindigkeiten wesentlich ndher. So weist lbathar” nicht allein die
Schwabische Alb hdhere Spitzenbtengeschwindigkeitensaafdlern auch ein Grol3-
teil der Mittelgebirge. Dies ist realistischer, denn sellesnn das Sturmtiefzentrum nur
Uber einen begrenzten Teil Deutschlands zog, traten zestenn auch in exponierten
Lagen hohe Windgeschwindigkeiten auf. Lediglich das Maxmiiber der Nordsee ist
hier Uberschéatzt. An der Nordseekiiste wurden maximah26' (=~ 93 kmh~1) ge-
messen (Abb. 4.19, (a)). Laut Modell kbnnen direkt an dert&ijesdoch Spitzenbden
bis 48ms~! (~ 173 km h~!) auftreten. Dieses Problem ist bedingt durch das MOS-
Verfahren, welches grundsétzlich davon ausgeht, dass idiég&schwindigkeiten Gber
der Nordsee sehr hoch sind, was in Fallen wie ,Lothar” mieeibugbahn tber Mittel-
/Suddeutschland jedoch nicht zwingend der Fall ist. Fiur hadburg-Vorpommern,
Brandenburg und Teile Niedersachsens stimmen die Beabagsdaten mit den Mo-
delldaten gut tGiberein. Das Minimum tber Bayern ist auf dienge zeitliche Auflo-
sung des Modells zurtickzuftihren, das so in Realitat nidigedeeten ist. Auch mit Hil-
fe des MOS-Verfahrens kann das Defizit durch die geringéastAuflosung nicht eli-
miniert werden. Lediglich der Osten Bayerns weist nun e &pitzenwindgeschwin-
digkeiten auf.

Das raumliche Muster ist auch bei ,Kyrill” nach Anwendungdé@OS realistischer.
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Abbildung 4.18: Spitzenbdengeschwindigkeiten (a) dieald dem Modell und (b) mit
dem MOS korrigierte Werte fur Sturm ,Lothar” vom 26.12.199@) direkt aus dem
Modell und (d) mit dem MOS korrigiert fur Sturm ,Kyrill” vom 8.1.2007.
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Beobachtungsdaten Spitzenbden, 19991226 Becbachtungsdaten Spitzenbden, 20070118
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Abbildung 4.19: Spitzenb6engeschwindigkeiten aus Beaioagsdaten an den einzel-
nen Stationen fur (a) ,Lothar” vom 26.12.1999 und (b) ,Kiyrlom 18.1.2007.

Hierbei sei insbesondere auf den Stiden Bayerns verwiesetasvModell bisher auf-
grund der Alpen die Windgeschwindigkeiten zu niedrig albisdtine Beurteilung der
Ergebnisse ist erst nach Vergleich der MOS-generierteiz&@pvindgeschwindigkeiten
mit denen der Beobachtungen maéglich.

Beobachtungsdaten (Abb. 4.19, (b)) zeigen am Alpenranbdtibsten Spitzenbdenge-
schwindigkeiten (z. B. Wendelstein 2@& h—!, HohenpeiRenberg 162n h—1). Weiter
treten im Beobachtungszeitraum von 72 Stunden an manch#or&n Werte tber 45
ms~! (=~ 162 kmh~!) auf. Allgemein sind die restlichen Regionen, an denen hohe
Bbdengeschwindigkeiten gemessen wurden, wie etwa die Iiyitvérge und die Nord-
seekuste, relativ gut wiedergegeben.

Zusammenfassend lasst sich sagen, dass die Spitzenbdengeigkeiten mit dem
MOS im Vergleich zu den Beobachtungsdaten leicht Ubergthérden und langst
nicht Uberall in den Regionen mit den maximalen Boengesuthgkeiten tatséchlich
solch hohe Béen gemessen werden. Das hier verwendetefaetegn MOS-Verfahren
wird aber dem Ziel gerecht, die Spitzenbden raumlich peizierherzusagen. Um die
Windgeschwindigkeiten noch praziser vorhersagen zu kénoedarf es vieler weite-
rer Stationen. Je dichter das Stationsnetz, umso bess#as¥IOS (Dorband et al.,
2010).Ein auffalliges Minimum der Béengeschwindigkeitsnam Beispiel ,Kyrill”
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GrenzschichthShe, 20070118 Windgeschwindigkeit in Grenzschichthdhe, 20070118
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Abbildung 4.20: Fir Sturm ,Kyrill” vom 18.1.2007 aus dem GN®dell (a) die Grenz-
schichthdéhe und (b) die dort herrschende Windgeschwiratigk

Uber Mecklenburg-Vorpommern zu finden, welches aus derZsotnchthhenermitt-
lung resultiert. An der Ostsee ist dort am 18.1.2007 eindrige Grenzschichththe
festzustellen (Abb. 4.20, (a)). Damit ist auch die dort delnende Windgeschwindig-
keit nicht hoch (Abb. 4.20, (b)), wodurch die Spitzenbderd@r Modellberechnung
unterschatzt werden und folglich auch mit der MOS-Methodmd« hohen Windge-
schwindigkeiten entstehen. Durch die angewendete MetWwadanmit der Verwendung
des Zeitpunktes des Auftretens des maximalen 10-m-Miieles davon ausgegangen,
dass die Spitzenbte ebenso zu diesem Zeitpunkt auftrégs Biuss aber nicht immer
der Fall sein. So kommt es in der Regel bei Passage einesud&fgebietes zu den
hdchsten 10-m-Mittelwindgeschwindigkeiten innerhalb Warmsektors, wahrend die
Spitzenbben erst mit Durchzug der Kaltfront auftreten.\llazhen kénnen mehrere
Stunden liegen, weshalb die Methode zukinftig Uberdachtevesollte. Schliel3lich
wird das einfache MOS-Verfahren auf das Mittel aller Erésga der aus dem Modell
berechneten Spitzenbdengeschwindigkeiten angewendét ¢A21, (a) und (b)). Es
lassen sich einige Anderungen beziiglich der raumlicheteMeng erkennen. Mit dem
MOS-Verfahren sind die Boengeschwindigkeiten insbesandeer den Mittelgebir-
gen Deutschlands deutlich héher. So lassen sich die EieflissSchwabischen Alb,
des Thiringer Waldes und des Harzes sowie Teile Sachs&hssiue des Erzgebirges,
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Abbildung 4.21: Mittel der Spitzenb6engeschwindigkeitdrer alle Ereignisse (a) di-
rekt aus dem Modell, (b) mit dem MOS korrigierte und (c) aus Beobachtungsdaten.
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erkennen.

Weiter sind nun die Windgeschwindigkeiten Uber dem Ostemt&tlands hoher. So-
wohl fuir die Mittelgebirge als auch flr den Osten Deutsctitdlassen sich auch bei den
Beobachtungsdaten Windgeschwindigkeiten in der Grofignmg von 25n s~ (~ 90
km h~1) finden (Abb. 4.21, (c)). Somit liegt das MOS deutlich nahedan Beobach-
tungsdaten als zuvor die Spitzenbden aus dem Modell. Fiatdikchen Mittelgebirge
wie die Schwabische Alb oder den Schwarzwald ergeben siskr&anzen zwischen
den MOS-korrigierten Werten und den Beobachtungsdates Upsache ist, dass die
meisten Stirme Utber den Norden Deutschlands ziehen undaich nicht notwen-
digerweise im Suden bemerkbar machen. Demzufolge ergetiems Mittel in den
Beobachtungen geringere Windgeschwindigkeiten. Das M®Dfedoch so konzipiert,
dass die Béengeschwindigkeitsabschatzungen Uberalangé werden.

Das Maximum Uber der Nordsee bleibt bestehen und weist éinera Magnitude auf,
was der Realitdt ndher kommt, da dort der Wind ungehindedtr&n kann. Auch
Uber der Ostsee ist eine Zunahme zu erkennen. Das bishergmiin Gber wei-
ten Teilen Mecklenburg-Vorpommerns und Brandenburgsustin diesem Ausmal}
nicht mehr zu finden. Die Plausibilitat dieser hoheren Bésogwindigkeiten besta-
tigen die Beobachtungsdaten. Ein Minimum findet sich im &ad; Rheinland-Pfalz
und suddostlichen Teilen Nordrhein-Westfalens. In den Bebtungsdaten lasst sich
dieses Minimum teilweise auch finden. Jedoch gibt es Statipdie im Mittel hohere
Windgeschwindigkeiten aufweisen (z. B. Weinbiet mitr82-! (~ 115km h~!) oder
Trier-Petrisberg mit 22ns—! (= 79 km h~1)). Beachtet werden muss die Auswahl der
Stationen fur die MOS-Berechnung, die mit 24 eine nur seéinkl Anzahl ausmacht
und langst nicht alle Regionen Deutschlands hinreichgmdsentiert. Auch hier macht
sich wieder das Minimum des 10-m-Mittelwinds und somit dassBidengeschwindig-
keiten im Modell bemerkbar (Abb. 4.21, (a)). Das Minimum atpeéarand beeinflusst
weiterhin den sudlichen Teil Baden-Wirttembergs und vetéit das Auftreten eines
Maximums Uber der ganzen Schwabischen Alb und dem Schwiltzwa

Fir die einzelnen Ereignisse wird eine Rangliste ermittgérfir wird die in Abschnitt
3.3.2 beschriebene Methode verwendet. Die Rangliste fsidetim Anhang (Tabelle
A.3). Die Unterschiede werden nachfolgend diskutiert.
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4.2.2 \ergleich der Ranglisten

Der Vergleich der beiden Sturmereignisranglisten (Anhdadelle A.2 und A.3) zeigt
zunéachst, dass es unter den ersten Platzen keine frapgeer&anganderungen gibt.
Auf den Rangen 10 und 11 tauchen allerdings Ereignisse eutudor deutlich weiter
hinten eingestuft waren. In der hinteren Halfte gibt es gidkeine erwahnenswerten
Wechsel und es sind dort nach wie vor Ereignisse zu findemyudile zuvor als schwach
eingestuft wurden.

Nachfolgend interessieren insbesondere die vorderendR&uyt finden sich weiterhin
viele der Stirme, die schon zuvor mit hoher Intensitat eshgewurden. Auf Rang 1
der neuen Rangliste ist ,Kyrill”, der in der Versicherungsghichte teuerste Winter-
sturm. Dies bestatigt, dass die verwendete Methode sihsvol

Mit dieser Kategorisierung lasst sich fur ein zukunftigésr®ereignis anhand seines
Windfeldes die Intensitat abschatzen. Des Weiteren ligfbelber einen Schadensum-
menvergleich der Sturmereignisse im Voraus das Schademiaiteines Sturms ab-
schatzen.






5. Zusammenfassung

Das Ziel der Arbeit war die Untersuchung der Faktoren, digégangenen Starkwind-
ereignissen zu hohen Bdengeschwindigkeiten fihrten. Bazden die Boenfaktoren
und Stabilitaten untersucht. Aus den Unterschieden zwis&eobachtungs- und Mo-
delldaten sollte ein MOS entwickelt werden, mit dem Moagtlier moglichst gut an
Beobachtungen angepasst werden konnen.

Fur die Untersuchung der Boengeschwindigkeiten wurde rifie Hes FF-Datensatzes
des DWD eine statistisch reprasentative Stichprobe vonStaftkwindereignissen im
Zeitraum 1990 bis 2013 ausgewahlt. Daflr wurde eine Methaaerendet, welche

die Magnitude und raumliche Ausdehnung Uber Deutschlamidcksichtigt und so

die Sturmereignisse beztglich ihrer Intensitat kategetisEs konnen grol3e jahrliche
Schwankungen zwischen zehn Stirmen und gar keinem proektbestellt werden.

Die Untersuchungen der Béenfaktoren aus den Beobachtategsthssen eine rdum-
liche Systematik erkennen. Die Béenfaktoren sind mit Werten 1,50 an der Nord-
seeklste am niedrigsten. In Richtung Ostsee und Landesitésst sich eine rauig-
keitsbedingte Zunahme der Boenfaktoren erkennen. In dételigkbirgen, am Alpen-
rand, aber auch im Norddeutschen Flachland weisen einig@®&n Boenfaktoren von
3,00 und hoher auf. Eine Abhangigkeit der Béenfaktoren vem$tationshéhen konnte
nicht festgestellt werden. So weisen inshesondere dieshgelegenen Stationen einen
Boenfaktor unter 2,00 auf und liegen damit sogar unter detteMiller Stationen. Die
hdchsten Boenfaktoren kdnnen an hbéhergelegenen Statfesgestellt werden, die
insbesondere durch die erhéhte Rauigkeit in der Umgebusigizdekommen. Unter-
schiede zwischen den Kategorien BF75 (nur ab Béengesclgkeiten von mindes-
tens 75m h~1) und BF90 (nur ab Boengeschwindigkeiten von mindesteris1)
lassen sich kaum finden, lediglich in manchen Regionen s;Bdenfaktoren der Ka-
tegorie BF75 im Vergleich zu BF90 etwas hoéher. Dies bestatiguch die Mediane,
welche bei BF75 bei 1,90 und bei BF90 bei 2,00 liegen.

Die Modelldaten des CFS bzw. GFS zeigen grol3tenteils dieséumliche Verteilung

75
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wie die Beobachtungsdaten. Besonders auffallig sind gieibr Maxima der Boenfak-
toren ¢ 2,40) in der Region um Hessen, im 6stlichsten Teil Deutsatdaim Norden
Bayerns und am Alpenrand. Begriindet werden konnen dieseaxit geringen 10-
m-Mittelwindgeschwindigkeiten im Modell fur diese Regem

Ein Vergleich zwischen Beobachtungs- und Modelldatentzeigss die Boenfakto-
ren beider Datensatze insbesondere an den Kisten sehragetngiimmen. GrolRere
Unterschiede lassen sich im inlandischen Flachland finDess verdeutlicht, dass es
einen Unterschied macht, ob nur Sturmereignisse betiaghtden oder insgesamt alle
Winddaten bertcksichtigt werden. So wirkt sich der Béetdakedingt durch die Ge-
landerauigkeit bei Starkwindereignissen nicht so sehr@igs ist vor allem im Warm-
sektor eines Tiefdruckgebiets der Fall, wo auch der Mitietiknoch ist. Die gréf3ten
Differenzen in den Bdenfaktoren sind auf die Unterschiegiszhen Modell- und Sta-
tionshohe zuriickzufiihren und auf die regionalen Besomrdterhder Stationen, die das
Modell nicht auflost. Dies zeigt sich insbesondere in bengiBegionen mit Talern.

Fur die Untersuchung der atmosphéarischen Stabilitaterevusowohl die vertikalen
Gradienten der potentiellen Temperatur als auch der dgumit@otentiellen Temperatur
betrachtet. Die vertikalen Gradienten der potentiellemferatur weisen tberwiegend
positive Werte und somit eine stabile Schichtung auf. Mitldéhe nimmt die Stabi-
litdt zu. Unter den vertikalen Gradienten der aquivaletgpbellen Temperatur lassen
sich auch Regionen mit labiler Schichtung bzw. potentidtistabilitat erkennen. Die-
se finden sich insbesondere dort, wo die Feuchteabnahmeamiidhe grol3 ist, vor
allem im Stidwesten Deutschlands. Da zumeist die Bedingungredem Auftreten der
Spitzenb6en untersucht wurden, kann daraus geschlosseenyedass die Atmosphare
zundachst stabil geschichtet ist und erst mit der Advektaltek Luftmassen ein Durch-
mischen und somit ein vertikaler Impulstransport hoherr@@schwindigkeiten zum
Boden mdglich ist. Des Weiteren ist die Atmosphére bei Staritereignissen bis in
noch gré3ere Hohen gut durchmischt bzw. sogar leicht IBig Haufigkeitsverteilun-
gen der Stabilitdtsklassen bezuglich der Modellb6enfaktoveisen Normalverteilun-
gen auf und zeigen eine deutliche Haufung um den Boenfaldbor 2

Ein Vergleich der Beobachtungs- und Modelldaten zeigt $oweim 10-m-Mittelwind
als auch bei den Spitzenbden Uberwiegend zu niedrige Wertdadell. Aul3erdem
werden Spitzenbden allgemein besser wiedergegeben dl6-aesMittelwind. Bei bei-
den Vergleichen werden die Windgeschwindigkeiten an dgre@lin den Mittelgebir-
gen und im Osten Deutschlands im Modell unterschéatzt. Auehliefert das Mini-
mum des 10-m-Mittelwindes im Modell die Begrindung. WedtEehler treten durch
Unterschéatzungen der Orografie auf. In den Regionen nbérdic Alpen werden die
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Windgeschwindigkeiten relativ gut wiedergegeben, da tas Modell die Orografie
Uberschatzt und somit auch der 10-m-Mittelwind héher iserso liefert das Modell
an der Nordseekiste gute Werte, da hier keine Rauigkeits-@tbgrafieeffekte mit-
einflieRen, die den Mittelwind stéren.

Systematische Abweichungen zwischen den BeobachtungsModelldaten wurden
mit Hilfe von Regressionsgeraden korrigiert. Da die Stetign keine Systematik er-
kennen liel3en, wurden diese hier nicht bertcksichtigt.diéisem vereinfachten MOS-
Verfahren werden insbesondere die Magnituden der Spiteenivesentlich besser ge-
troffen. In manchen Fallen erstrecken sich die hohen Béagendigkeiten tGber eine
zu grol3e rdumliche Flache. Die Mittelung tber alle fir das3M@rwendeten Ereig-
nisse zeigt im Vergleich zu der mittleren Spitzenbdengesuligkeit aus den Modell-
daten, dass insbesondere die Spitzenbden in den bergiggon@e, die zuvor unter-
schétzt wurden, nun besser wiedergegeben werden. So sitlitllelie Anhéhen der
Schwabischen Alb, des Thuringer Walds, des Harzes und @gekirges zu erkennen.
Auch an der Ostseekiiste werden die Spitzenbden nun holeshgert.

Nach Einordnung der Ereignisse nach dem neuen Verfahreatfsich auf Rang 1
Wintersturm ,Kyrill” vom 18.1.2007 wieder. Die Kategoreiung mit Hilfe des Inde-
xes ermoglicht eine Abschatzung der Intensitat eines Atigén Sturmereignisses.

Fur zukinftige Untersuchungen gilt es, einige Vorgehemsaveund offene Fragestel-
lungen dieser Arbeit weiter gehend zu hinterfragen undyaiezien.

Als groRer Nachteil ist das Vorliegen der Beobachtungs- Mdelldaten in unter-
schiedlicher Form anzusehen, wodurch Punktmessungenauoiténhmitteln verglichen
werden. Geeigneter sind Beobachtungsdaten, die zunétbgtoliert werden und so-
mit auch als Flachenmittel vorliegen. Es muss jedoch beagrgrden, dass Beobach-
tungsdaten niemals die Realitat widerspiegeln, sondets siur ein Abbild einiger
Stationen wiedergeben. Fur eine Erfassung des wahrenrdisstier Atmosphare sind
bedeutend mehr Messstationen notwendig. Ebenso ist eslemnsswert, ein Modell mit
einer geringeren Maschenweite zu verwenden. Je feiner didung, desto besser
wird die Orografie wiedergegeben und Téler und Berge kénesrdy erfasst werden,
die zu lokalen Effekten beim Auftreten von Béengeschwikditgn beitragen.

Weitere Fehler schleichen sich durch die selbstberechrigiengeschwindigkeit ein,
da hierfir Approximationen wie etwa die Zuordnung der Gsehchth6he zu einem
Drucklevel vorgenommen werden mussen. Mit den zukinftidedelldaten des GFS
kénnen diese direkt vom Modell ausgegeben werden.

Fir die Untersuchung des Einflusses der Stabilitat auf denBéschwindigkeit emp-
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fiehlt es sich, ein Modell mit einer hdheren zeitlichen Aufibg zu verwenden, um die
Verhaltnisse wahrend des Auftretens betrachten zu konnen.



A. Stationauswahl und Ereignisse

Stationsauswabhl

Tabelle A.1: Stationen aus dem FF-Datensatz des Deutsch#ardienstes (DWD).

ID Stationsname Breitengrad Langengrad Stationshdhe
in° in° inm
348 Bendorf 50,42 7,58 127
368 Bergen 52,82 9,93 70
656 Braunlage 51,72 10,60 607
662 Braunschweig 52,30 10,45 81
704  Bremervorde 53,50 9,17 10
722 Brocken 51,73 10,62 1142
766  Blchel 50,17 7,07 486
840 Carlsfeld 50,43 12,62 897
853 Chemnitz 50,80 12,87 418
891 Cuxhaven 53,87 8,70 5
953 Deuselbach 49,77 7,05 481
963 Diepholz 52,58 8,35 39
1048 Dresden/Klotzsche 51,13 13,78 227
1078 Duesseldorf 51,28 6,78 37
1200 Elpersbuttel 54,07 9,02 3
1270 Erfurt-Weimar 50,98 10,96 316
1303 Essen-Bredeney 51,40 6,97 150
1358 Fichtelberg 50,80 12,95 1213
1420 Frankfurt/Main 50,05 8,60 112
1544 Gardelegen 52,52 11,40 47
1550 Garmisch-Partenkirchen 47,48 11,07 719
1605 Genthin 52,38 12,17 35

79
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1612
1639
1684
1691
1694
1757
1766
1832
1869
1957
1975
2014
2023
2044
2171
2261
2290
2385
2410
2437
2483
2532
2559
2597
2601
2638
2667
2712
2773
2794
2812
2829
2886
2905
2907

Gera/Leumnitz
Giel3en

Gorlitz

Gottingen
Goldberg
Greifswald
Munster/Osnabrick
Grol3er Arber
Grunow
Halle-Krollwitz
Hamburg-Fuhlstuhl
Hannover
Harburg
Harzgerode

Bad Hersfeld
Hof
Hohenpeil3enberg
Idar-Oberstein
Ingolstadt
Schleswig-Jagel
Kahler Asten
Kassel
Kempten/Durach
Bad Kissingen
Kleiner Feldberg
Klippeneck
Kdln-Bonn
Konstanz
Kimmersbruck
Kyritz

Lahr

Landsberg
Laupheim
Lechfeld

Leck

50,88
50,60
51,16
51,50
53,60
54,10
52,13
49,12
53,32
51,51
53,63
52,46
48,78
51,65
50,87
50,31
47,80
49,69
48,72
54,46
51,18
51,30
47,72
50,20
50,22
48,10
50,86
47,68
49,43
52,93
48,36
48,08
48,22
48,18
54,80

12,13
8,64
14,95
9,95
12,10
13,41
7,70
13,13
13,93
11,95
9,99
9,68
10,70
11,14
9,72
11,88
11,02
7,33
11,53
9,52
8,48
9,44
10,33
10,08
8,45
8,75
7,16
9,19
11,90
12,42
7,83
10,91
9,91
10,85
8,95

311
203
238
167
58
2
48
1436
56
93
11
55
502
404
272
565
977
376
364
21
839
231
705
282
826
973
92
443
418
40
155
621
539
550
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2925
2932
2985
3015
3023
3028
3032
3093
3126
3158
3166
3167
3254
3287
3366
3379
3484
3513
3552
3623
3631
3639
3668
3730
3761
3791
3811
3821
3946
3987
4024
4039
4104
4271
4336

Leinefelde
Leipzig/Halle
Lichtenhain-Mittelndorf
Lindenberg

Lingen

Bad Lippspringe
List/Sylt

Lichow

Magdeburg
Manschnow
Marienberg

Bad Marienberg
Meppen
Michelstadt/Vielbrunn
Muehldorf
Minchen-Stadt
Neuburg/Donau
Neuhaus am Rennweg
Neuruppin

Nd&rvenich

Norderney

Nordholz

Nudrnberg

Oberstdorf

Ohringen

Oldenburg

Oschatz

Osterfeld

Plauen

Potsdam

Putbus

Quickborn
Regensburg/Oberhub
Rostock-Warnemunde
Saarbricken/Ensheim

51,40
51,43
50,94
52,22
52,52
51,78
55,02
52,97
52,10
52,55
50,65
50,66
52,72
49,72
48,28
48,16
48,71
50,50
52,80
50,83
53,72
53,77
49,50
47,40
49,21
53,18
51,30
51,09
50,48
52,38
54,37
53,73
49,05
54,18
49,22

10,32
12,24
14,21
14,12
7,31
8,83
8,42
11,14
11,58
14,55
13,15
7,96
7,32
9,10
12,50
11,54
11,21
11,13
12,81
6,66
7,15
8,67
11,08
10,28
9,52
8,18
13,09
11,93
12,13
13,07
13,48
9,88
12,10
12,08
7,12

356
131
321
98
22
157
26
17
76
12
639
639
26
453
406
515
380
845
38
111
11
25
314
806
276
11
150
246
386
81
40
13
365

320
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4371
4464
4501
4625
4642
4745
4887
4911
4928
4931
5029
5100
5142
5155
5158
5371
5397
5426
5440
5467
5480
5490
5546
5629
5640
5705
5717
5779
5792
5906
5930

Bad Salzuflen
Schleiz
Schmiucke
Schwerin
Seehausen
Soltau

Stotten
Straubing
Stuttgart/Echterdingen
Stuttgart/Schnarrenberg
Tholey
Trier-Petrisberg
Ueckerminde
Ulm
Ummendorf
Wasserkuppe
Weiden
Weinbiet
WeilRenburg
Wendelstein
Werl
Wernigerode
Wiesenburg
Wittenberg
Wittmundhaven
Wirzburg
Wunstorf
Zinnwald-Georgenfeld
Zugspitze
Mannheim
Schonhagen

52,10
50,57
50,65
53,64
52,89
53,00
48,67
48,83
48,68
48,83
49,47
49,75
53,75
48,38
52,17
50,50
49,67
49,38
49,02
47,70
51,58
51,85
52,12
51,89
53,55
49,77
52,45
50,73
47,42
49,51
54,64

8,75
11,82
10,77
11,39
11,73

9,83

9,87
12,56

9,22

9,20

7,04

6,66
14,07

9,95
11,18

9,94
12,18

8,12
10,97
12,02

7,88
10,77
12,47
12,64

7,67

9,96

9,43
13,75
10,98

8,55
10,02

135
501
937
59
21
76
734
350
371
314
386
265

567
162
921
440
553
422
1832
85
234
187
105
12
268
70
877
2964
96
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100 ausgewahlte Ereignisse

Tabelle A.2: Auswahl der 100 ausgewahlten Sturmereigmash ihrer Intensitat.

Rang Jahr Monat Tag Name
1 2002 10 27 Jeanette
2 2007 01 18 Kyrill
3 1995 01 23 Urania
4 1990 02 26 Vivian
5 1994 01 28 Lore
6 2008 03 01 Emma
7 2002 02 26 Anna
8 1993 12 09
9 1993 01 24
10 2005 02 12 Ulf
11 1998 10 28 Xylia
12 1999 12 03 Anatol
13 1997 03 28 Sonja
14 1992 11 26
15 1999 02 05 Lara
16 2004 03 20 Oralie

17 2002 01 28 Jennifer
18 1998 03 05 Elvira & Farah
19 1997 02 25 Gisela & Heidi
20 1990 01 25 Daria

21 1990 03 01

22 2012 01 05 Andrea

23 2000 01 31 Liane

24 2005 01 08 Erwin

25 1998 01 05 Desiree & Fanny
26 1990 02 08 Judith

27 1994 03 13

28 1994 03 24

29 2000 03 03

30 2006 12 31 Karla

31 1995 03 18

32 1992 11 11 Coranna
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33
34
35
36
37
38
39
40
41
42
43
44
45
46
47
48
49
50
51
52
53
54
55
56
57
58
59
60
61
62
63
64
65
66
67
68

2000
1995
2005
1995
1999
2007
1997
2002
2004
1995
2002
1996
1992
1998
1994
1993
2000
2003
1993
2010
2005
2004
2008
1998
2001
2013
2002
2003
1993
2000
2004
2011
1997
1996
1990
1999

01
01
12
01
12
01
02
03
02
02
02
10
03
12
03
12
02
12
01
02
01
11
03
10
12
01
02
12
02
12
02
12
02
11
02
02

30
26
16
10
26
11
20
07
01
17
12
29
13
13
17
19
09
21
14
28
20
18
12
25
28
31
23
14
21
13
08
16
13
06
03
17

Kerstin
Dorian
Lothar
Daniela

Frieda
Queenie

Ex-Hurrikan Lili

Jan
Verena
Xynthia

Ingo

Pia
Kirsten

Kerim

Fritz

Joachim
Ariane

Hertha
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69
70
71
72
73
74
75
76
77
78
79
80
81
82
83
84
85
86
87
88
89
90
91
92
93
94
95
96
97
98
99
100

1999
2000
1990
1995
2000
1990
1991
1999
2001
2002
1993
2007
2003
1998
1995
1991
2002
1998
2010
2003
1998
1999
2006
2011
1997
1998
2000
2001
1991
2004
2007
2009

12
01
03
03
10
02
01
12
03
02
11
03
01
02
02
01
01
11
11
01
11
03
11
02
10
12
03
12
10
01
01
11

17
18
09
25
30
28
06
12
19
04
14
18
28
28
20
10
24
01
12
02
06
01
01
05
09
27
09
25
18
13
14
23

Oratia
Wiebke
Undine

Carmen
Calvann

Britta
Marc

Laurin

Hanne
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Neue Rangliste der 100 Sturmereignisse

Tabelle A.3: Neu berechnete Rangliste der 100 Sturmemsgmach Anwendung des
MOS.

neuer Rang alter Rang Jahr Monat Tag Name ST en
1 2 2007 1 18 Kyrill 181
2 11 1998 10 28 Xylia 175
3 9 1993 1 24 166
4 1990 2 26 Vivian 156
5 1 2002 10 27 Jeanette 152
6 20 1990 1 25 Daria 142
7 17 2002 1 28 Jennifer 133
8 21 1990 3 1 130
9 37 2007 1 11 130
10 73 2012 1 3 130
11 74 1990 2 28 Wiebke 130
12 6 2008 3 1 Emma 129
13 3 1995 1 23 Urania 124
14 16 2004 3 20 Oralie 122
15 19 1997 2 25 Gisela & Heidi 122
16 50 1993 1 14 \Verena 120
17 32 2000 1 30 Kerstin 112
18 40 2004 2 1 Queenie 111
19 8 1993 12 9 108
20 25 1990 2 8 Judith 108
21 36 1999 12 26 Lothar 106
22 47 1993 12 19 105
23 1994 1 28 Lore 102
24 7 2002 2 26 Anna 98
25 15 1999 2 5 Lara 98
26 22 2000 1 31 Liane 98
27 84 1991 1 10 97
28 29 2006 12 31 Karla 94
29 14 1992 11 26 91
30 23 2005 1 8 Erwin 88
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31
32
33
34
35
36
37
38
39
40
41
42
43
44
45
46
47
48
49
50
51
52
53
54
55
56
57
58
59
60
61
62
63
64
65

26
34
27
72
10
38
41
53
57
24
52
60
44
75
12
65
68
63
94
43
87
66
33
35
49
56
28
45
31
42
76
90
58
69
92

1994
2005
1994
2000
2005
1997
1995
2004
2013
1998
2005
1993
1992
1991
1999
1996
1999
2011
1998
1996
2010
1990
1995
1995
2003
2001
2000
1998
1992
2002
1999
1999
2002
2000
2011

12

10

N

11

P W N R R

11
12
12
12
10
11

N P N W

13
16
24
30
12
20
17
18
31

20
21
13

17
16
27
29
12

26
10
21
28

13
11
12
12

23
18

Dorian

Oratia
Ulf
Daniela

Pia
Kerim

Desiree & Fanny
Ingo

Undine
Anatol

Joachim

Ex-Hurrikan Lili

Carmen
Hertha

Jan

Coranna

Marc

88
84
82
82
81
79
79
78
78
77
77
75
74
74
73
73
70
69
69
67
67
66
64
63
62
59
57
57
56
56
56
56
55
55
55
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66
67
68
69
70
71
72
73
74
75
76
77
78
79
80
81
82
83
84
85
86
87
88
89
90
91
92
93
94
95
96
97
98
99
100

39
64
99
13
30
48
51
54
82
95
61
88
70
100
96
98
55
80
93
62
18
59
86
97
79
83
85
71
91
81
46
78
67
77
89

2002
1997
2007
1997
1995
2000
2010
2008
1998
2000
2000
2003
1990
2009
2001
2004
1998
2007
1997
2004
1998
2003
1998
1991
1993
1995
2002
1995
2006
2003
1994
2002
1999
2001
1998

W N W NN W WEDNW

[ER
(JOHN

11
12

10

10

12

11

10
11

13
14
28
18

28
12
28

13

23
25
13
25
18

14

18
14
20
24
25

28
17

17
19

Frieda
Ariane

Sonja

Xynthia
Kirsten

Calvann

Laurin
Hanne

Elvira & Farah
Fritz

Britta

54
54
o4
53
53
53
53
51
51
51
49
48
a7
47
46
46
42
41
39
37
36
36
35
35
32
27
27
25
24
23
20
20
19
15
14



B. Mittelungsregeln und
Stabilitatsbetrachtungen

Mittelungsregeln

Mit den VariablenA, B und der Konstanteagilt:
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Anhang B.

Mittelungsregeln und Stabilitatsbetrachamg

Stabilitatsbetrachtungen

Stabilitaet dTheta/dz, 900/850, ab 75 km/h
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Abbildung B.1: Mittel der Stabilitaten aus dem CFS- bzw. @#A&dell fir alle Er-
eignisse ab 7&m h~. Vertikaler Gradient in der Schicht zwischen 900 und 850 hPa
der potentiellen Temperatur (oben links) und aquivaletapiiellen Temperatur (oben
rechts) und vertikaler Gradient in der Schicht zwischen @%@ 700 hPa der potentiel-
len Temperatur (unten links) und aquivalentpotentiellemperatur (unten rechts).
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