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1 Einleitung und Motivation

Fur die Entwicklung von Feuchtkonvektion sind eine ind@Bichichtung der Atmosphéare und ein Aus-
l6semechanismus, der die flr Konvektion verfiigbare Epefgngl.. Convective Available Potential
Energy, CAPE) freisetzt, wichtige Voraussetzungen. O dann flache oder hochreichende Konvektion
entwickelt, hangt von der Schichtung der Atmosphare olierdies Kondensationsniveaus, der Existenz
und Starke von Inversionen, die Konvektion unterdriickennled, und der Hohe des Gleichgewichts-
niveaus ab (Carlson und Ludlam, 1968). Auslésemechanid@enen sowohl Prozesse in der mittle-
ren und oberen Troposphére als auch Prozesse in der atmisshbé Grenzschicht sein. Der Zustand
der Grenzschicht, vor allem der Wasserdampfgehalt, diep&eaur und die Hohe der Grenzschicht,
wirkt sich auf die konvektive und potentielle Instabilid¢r Atmosphére aus. Feuchte und Temperatur
in der Grenzschicht werden neben Advektionsprozessentsilgich durch die fihlbaren und latenten
Warmeflisse bestimmt, die unter anderem von den Eigensohdér Erdoberflache abhangen (Pielke,
2001). Bodenart, Vegetation und Bodenfeuchte beeinfludeeAlbedo und Emission der Oberflache,
die Warmeleitung im Boden und den SpaltéffnungswidersterdPflanzen und somit die Energiebilanz
(Gantner und Kalthoff, 2009). In vielen Arbeiten wird gegteidass vor allem die Bodenfeuchte grol3e
Auswirkungen auf den Zustand der atmospharischen Greichsdiat (z.B. Siebert et al., 1992). So
fuhrt eine hohere Bodenfeuchte eine niedrigere Tempeuatlieine hohere Feuchte in der Grenzschicht
herbei (Pielke, 2001). Die CAPE ist normalerweise Ubertigert Gebieten héher, was darauf hinweist,
dass der Einfluss der héheren Feuchte auf die potentieliabiligit starker ist als der der niedrigeren
Temperatur.

Durch Inhomogenitaten in der Bodenart, Vegetation und/@telenfeuchte kommt es zu horizonta-
len Gradienten der fuhlbaren und latenten Warmefliisse uddrca zu raumlichen Unterschieden im
Grenzschichtzustand, wodurch thermische Zirkulatioaénlich Land-Seewindzirkulationen, entstehen
kénnen. Dies ist sowohl durch Modellstudien (Segal undtrti992) als auch durch Beobachtungen
(Taylor et al., 2007) belegt worden. Durch die thermisch@kufationen kommt es zu Bereichen mit
Konvergenz und daraus resultierenden Vertikalwinden digeCAPE freisetzen konnen (Baker et al.,
2001). Es besteht also ein Zusammenhang zwischen Inhoitétgender Bodeneigenschaften und der
Auslosung und Entwicklung von Feuchtkonvektion.

Bislang liegen mehrere Arbeiten vor, in denen die Rickkopplzwischen Bodenfeuchte und Nieder-
schlag untersucht worden ist. Dabei muss zwischen Rickkogen unterschieden werden, die die Aus-
l6sung von konvektiven Systemen bzw. die Modifikation lderentwickelter Systeme betreffen. Eine
positive Ruckkopplung bedeutet, dass eine hohere Bodemtfeals in der Umgebung, also eine positive
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Feuchteanomalie, zur Auslésung von hochreichender Kaioreund Niederschlag oder zur Verstarkung
von advehierten Niederschlagszellen fuhrt und sich ddddie Bodenfeuchte weiter erhoht. Bei einer
negativen Ruckkopplung erfolgt die Auslésung oder Intgasing von Niederschlagszellen in Gebie-
ten mit niedrigerer Bodenfeuchte als in der Umgebung, wadddie anféanglich niedrige Bodenfeuchte
ansteigt. Es hat sich gezeigt, dass fir die Rickkopplungchen Bodenfeuchte und Niederschlag bei
der Auslésung von konvektiven Systemen unter anderem diel8ang der Atmosphére entscheidend
ist (Findell und Eltahir, 2003). Bei einem nahezu trockeabatischem Temperaturgradienten in einer
Schicht von 1 bis 3 km Uber Grund entsteht Konvektion bewgtridber trockenen Gebieten, da es hier
durch den hohen flihlbaren Warmefluss zu einem starken Arsgadfer Grenzschichthéhe kommt und
somit das Niveau der freien Konvektion leichter erreichtdea kann. Dies ist in Westafrika der Fall;
hier befindet sich eine ausgedehnte trockenadiabatisdhiehBoberhalb einer flachen feuchtadiabati-
schen Monsunschicht (Parker et al., 2005). Je geringeratigo€raturabnahme mit der Hohe ist, desto
geringer wird der Einfluss des fiihlbaren Warmeflusses. Beirdeuchtadiabatischen Schichtung sind
Gebiete mit hoher Bodenfeuchte glinstiger fur Konvektianpdreits durch eine geringe Zunahme der
Feuchte in der Grenzschicht das Niveau der freien Konveldtark abgesenkt werden kann. Zu ahnli-
chen Ergebnissen gelangt Haiden (1997): Bei maRiger hisest&tabilitat setzt Konvektion vor allem
Uber feuchten Flachen ein, wahrend bei schwach stabilanafalken Schichtungen trockene Gebiete die
Entstehung von Konvektion beglinstigen. Cheng und Cottd@4Pfinden eine negative Riickkopplung
zwischen Konvektionsauslésung und Bodenfeuchte: Ubarhten Flachen mit einem hohen latenten
Warmefluss wird Konvektion unterdriickt, wahrend gleictigaeilurch mesoskalige Zirkulationen ver-
starkte Aufwinde Uber den trockenen Flachen entsteherkatieektion auslésen kénnen. Eine negative
Ruckkopplung zwischen Bodenfeuchte und Konvektionsausi§ wird auch von Taylor und Ellis (2006)
beschrieben: Die Konvektion setzt tiber trockenen Gebiatder Umgebung von feuchten Flachen ein.
Die feuchten Flachen missen dabei eine Grof3enordnung vonatse37 km haben. Unterhalb davon
kann keine Ruckkopplung festgestellt werden.

Dagegen besteht eine positive Rickkopplung zwischen Bedehnte und Niederschlag, wenn voll ent-
wickelte konvektive Systeme Uber Gebiete mit unterschibdt Verdunstung ziehen (Taylor et al.,
1997). Sie untersuchen speziell Beziehungen zwischenhkefatdern und hochreichender Konvektion
auf einer Langenskala von weniger als 20 km. Durch einerhéendatenten Warmefluss tiber den feuch-
ten Flachen kommt es zu einer Anreicherung von Feuchte ilsdemzschicht und zu einer Erhéhung
der CAPE. Ziehen voll entwickelte konvektive Systeme Ubese positiven Feuchteanomalien hinweg,
entwickeln sich einzelne konvektive Zellen und verstarla@l den Niederschlag. Clark et al. (2003)
simulieren ebenfalls eine positive Ruckkopplung zwischerer Niederschlagszelle und dem Feuchte-
gehalt in der Grenzschicht. Zieht die Zelle Uber ein Fedelteverstarkt sich der Niederschlag, wobei
die groRte Zunahme im Lee des Feuchtefeldes beobachtetAwir@ffektivsten ist dieser Effekt, wenn
die Langenskala etwa 10 km betragt. Gaertner et al. (2008ysuchen anhand von Modellstudien den
Einfluss eines Gebietes, in dem die Bodenfeuchte die Feddkép erreicht, auf ein konvektives System.



Der Niederschlag lasst in der N&he und Uber dem Feuchteéeld, mvas einer negativen Rickkopplung
entspricht. Gantner und Kalthoff (2009) finden hingegenpanitives Feedback zwischen einem tro-
ckenen Gebiet und dem Niederschlag in einem entwickeltemeidiven System. Wie oben aufgefihrt,
gibt es in der Literatur bereits zahlreiche Beobachtungdg-Modellstudien zur Riickkopplung zwischen
Bodenfeuchte und Niederschlag. Bisher ist aber immer nadtt wollig geklart, welche Mechanismen
bestimmen, ob die Ruickkopplung positiv oder negativ i$t; db es zur Auslésung bzw. Verstarkung der
Niederschlagszellen kommt oder nicht.

Eine starke Kopplung zwischen Bodenfeuchte und Niedeagdit in Westafrika zu beobachten (Koster
et al., 2004) und wurde anhand von Beobachtungen (Tayldr, &@083) und Modellsimulationen (Tay-
lor und Clark, 2001) untersucht. Gerade in Westafrika istl@sseres Verstandnis des Niederschlags
von groRRer Bedeutung, denn dort tragen konvektive Systénae&0-90 % zum jahrlichen Niederschlag
bei (Mathon et al., 2002). Das Klima in Westafrika hat sichleteten halben Jahrhundert stark ge-
andert und zu extrem trockenen Jahren in den letzten Jattezehefihrt (Redelsberger et al., 2006).
Dies hatte katastrophale Folgen fir die Bevoélkerung in detroffenen Landern, da dort das Bruttoso-
zialprodukt bis zu 80 % von der Landwirtschaft abhangt. lesem Hintergrund ist es sehr wichtig,
nutzbare jahreszeitliche Niederschlagsprognosen inaiviést zu erstellen. Dazu ist das Verstandnis
des komplexen Westafrikanischen Monsunsystems (englst Wieican Monsoon, WAM) und seiner
Auswirkungen auf die Entwicklung von Feuchtkonvektionesimichtige Voraussetzung. Deshalb wur-
de 2006 die 'African Monsoon Multidisciplinary Analyse#®AMMA) durchgefuhrt (Redelsberger et al.,
2006). Um alle relevanten Zeit- und Langenskalen des WAMidbeken, wurden wahrend AMMA im
Sommer 2006 spezielle Beobachtungszeitrdume eingeri@ieebericksichtigen mehrere Phasen: den
Anfang des Monsuns (15. Mai bis 30. Juni), den Hauptmonsudu(ilbis 14. August) und die Spatphase
des Monsuns (15. August bis 15. September). In der vorlegeirbeit wird ein Zeitraum vom 11. -
12. Juni 2006 untersucht, also wahrend der Anfangsphas&ldesuns, in dem sich Uber Westafrika
ein mesoskaliges konvektives System (engl.: Mesoscalgegcive System, MCS) entwickelte (Gantner
und Kalthoff, 2009).

Das Ziel der Arbeit ist es zu untersuchen, welche Prozessindt durch Landoberflacheninhomoge-
nitaten, zur Entstehung und Modifikation eines MCS beitnaglur Analyse dieser Prozesse werden
Budgetrechnungen flr die Temperatur und Feuchte durchgeibie Untersuchungen basieren auf Si-
mulationen mit dem COSMO-Modell (Consortium for Smalldecilodeling), in denen verschiedene
Bodenfeuchte- und Bodenartverteilung verwendet werdém . Abbeit ist wie folgt gegliedert: Kapitel

2 enthalt einige Grundlagen zum WAM, die Definitionen korimksrelevanter Parameter und einige
theoretische Betrachtungen Uber die Abhangigkeit dieserReter von verschiedenen atmosphérischen
Prozessen und Uber die Auslésemechanismen flr Feuchikmmelm Kapitel 3 wird ein kurzer Ein-
blick in das COSMO-Modell und die vorgenommenen Einstgjemgegeben. Die Auslésung der ersten
Niederschlagszellen, die sich zu einem MCS zusammen8emljewird in Kapitel 4 fir verschiedene
Bodenbedingungen untersucht. In Kapitel 5 werden ideatesiSensitivitdtsstudien durchgefuhrt, an-
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hand derer die Ruckkopplungen zwischen InhomogenitateernmBodenfeuchte und der Auslésung von
Niederschlagszellen und der Modifikation eines MCS anaifysverden. Das letzte Kapitel fasst die
wesentlichen Erkenntnisse zusammen.



2 Das Westafrikanische Monsunsystem und theoretische
Grundlagen zur Entstehung von Feuchtkonvektion

2.1 Das Westafrikanische Monsunsystem

Das WAM ist, nach dem australisch-asiatischen, das zvidtgrMonsunsystem der Erde (Fink, 2006).
Im Nordsommer wird es durch das Zusammenwirken des afsklen Oststrahlstroms (engl.: African
Easterly Jet, AEJ), der westwarts wandernden Wellensg@rmuitengl.: African Easterly Waves, AEW),
der abgehobenen Sahara-Grenzschicht (engl.: Sahararayér,LSAL), der bodennahen Monsunstré-
mung und der MCS charakterisiert (Schwendike et al., 2@i@) Position des AEJ, der innertropischen
Front, die die Bodenkonfluenzzone zwischen dem feuchtekiil8idwestmonsun und dem trocken-
heiRen, saharischen Nordostpassat beschreibt, der Zugater MCS und somit der Niederschlage
hangen stark von der jahreszeitlichen Wanderung der mpesthen Konvergenzzone (engl.: Intertro-
pical Convergence Zone, ITCZ) ab. Die ITCZ ist das Gebietrdakimalen troposphérischen Wasser-
dampfsaulenkonvergenz (Fink, 2006). Sie erreicht ihreligrste Lage im August bei etwa 11,0° N und
wandert im Nordwinter zuriick in Richtung Aquator.

Die bodennahe Monsunschicht ist durch feuchte und relétiekLuft charakterisiert, die ihren Ursprung
im Golf von Guinea hat. Der Monsun stof3t im Nordsommer bisimak20,0° N vor (Fink, 2006), wobei
seine vertikale Erstreckung nach Norden hin abnimmt. mederder feuchtadiabatischen Monsunschicht
entwickelt sich im Tagesverlauf eine atmospharische Gahrizht, in der die Temperatur meist trocken-
adiabatisch abnimmt (Parker et al., 2005). Oberhalb dersMieschicht liegt die trockene und warme
SAL, deren Tiefe nach Stiden hin abnimmt. In der SAL und der $ioschicht liegt ein umgekehrter
meridionaler Temperaturgradient vor. Dadurch bildet gictNordsommer bei etwa 15,0° N und 600 hPa
der AEJ mit einer maximalen Geschwindigkeit von 12 mh sn Gebietsmittel aus (Fink, 2006). In der
bis zu 5 km hohen Grenzschicht Uber der Sahara nimmt die Tratojpérockenadiabatisch mit der Hohe
ab. Deshalb dreht sich oberhalb von 600 hPa der meridioratg&raturgradient um und entsprechend
der thermischen Windbeziehung werden die Ostwinde mit déretschwacher. Im Jetniveau bilden sich
infolge der barotrop-baroklin Instabilitdt AEW aus (Cheyrund Stern, 1962). Diese wandern westwarts
Uber das tropische Westafrika hinaus auf den Atlantik urgsbis in den Ostpazifik.

Die relativ kiihle und feuchte Luft der Monsunstrémung liegterhalb der warmen und trockenen SAL,
wodurch sich eine Sperrschicht fir Konvektion bildet, desdufbau extrem hoher potentieller Insta-
bilitdt ermoglicht (Fink, 2006). AuRerdem besteht aufgruter bodennahen sidwestlichen Monsun-
stromung und des AEJ in der mittleren Troposphare eine estegktikale Windscherung, was ideale
Voraussetzungen fir die Entstehung von MCS sind. MCS simddddive Systeme, die eine horizontale
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Ausdehnung von mehr als 100 km x 100 km haben und sich in déik&tem Uber die komplette Tro-
posphére erstrecken (Houze, 1977). Dazu gehoren z.B.agiss¢then Bdenfronten (engl.: squall lines).
Die Auslésung der konvektiven Zellen erfolgt in der Regelatiuthermisch direkte Zirkulationen (Re-
delsperger et al., 2002). GroRrdumige Konvergenz, wie.Bieiz den AEW vorkommt, begunstigt die
Entstehung hochreichender Konvektion. In der weiteremwiektung werden die Abwinde in den Gewit-
terzellen durch die Verdunstung des Niederschlags in dekénen Luft der SAL verstéarkt, es bildet sich
ein Kaltluftkérper (engl.: cold pool) und eine bodennahehdéstromung aus, die an der stiidwestlichen
Flanke mit der Monsunstromung zusammenstof3t (Fink, 2@&3.fuhrt zu Konvergenz in der Grenz-
schicht, wodurch starke Aufwinde entstehen, die Luftpaleets der Grenzschicht hydrostatisch bis zum
Niveau der freien Konvektion transportieren. Es lagerh sieue Zellen im Westen und Stdwesten an,
wodurch sich eine konvexe Linie von Gewitterzellen formerxonvektive Teil der Béenfront wird
von starkem Niederschlag begleitet und auf der Rickseit&kalaektiven Linie folgt ein stratiformes
Niederschlagsgebiet mit bodennahem Ostwind. Die erstdarZentstehen haufig am Nachmittag und
entwickeln sich wahrend der Abend- und friihen Nachtsturidezin MCS (Laing und Fritsch, 1993).
Ihre maximale Ausdehnung erreichen sie oft kurz nach Mitteht und am nachsten Morgen losen sie
sich auf. Die MCS in Westafrika verlagern sich meist in Rictg Westen, wo die héchste, bodennahe
aquivalentpotentielle Temperatur vorliegt und die Erefir die MCS liefert.

2.2 Konvektionsrelevante Parameter

Im Nachfolgenden werden einige konvektionsrelevanterRarer, die flr die Entwicklung von hochrei-
chender Konvektion als relevant angesehen werden, alisfildiskutiert. Diese Parameter werden flr
die Analyse der COSMO-Simulationen in Kapitel 4 und 5 heeaagien. In den folgenden Ausfihrungen
steht der Begriff Konvektion immer fur Feuchtkonvektion.

2.2.1 Definition

Um den Zustand der Atmosphare in Bezug auf Konvektionsektuing zu charakterisieren, werden
in dieser Arbeit verschiedene Indizes und Gréf3en verwerzdethrer Berechnung wird die Paketme-
thode verwendet, bei der ein Luftpaket adiabatisch gehehbeh(Manzato und Morgan, 2003). Dabei
werden folgenden Annahmen gemacht: (i) das Luftpaket misich nicht mit der Umgebung, (ii) der
Druck im Luftpaket ist immer gleich dem Umgebungsdruck uiiil Kondensiertes Wasser fallt sofort
aus dem Paket aus. Das Luftpaket hat die Temperatur und téedahin der Ausgangshohe der Hebung
Zo herrschen. Es wird trockenadiabatisch bis zum Einsetzeiséttigung gehoben. Diese Hohe wird als
Hebungskondensationsniveau (engl.: Lifting Condensdti&vel, LCL) bezeichnet. Die weitere Hebung
erfolgt feuchtadiabatisch. Wird die Dichte des Luftpakederinger als die der Umgebung, ist das Niveau
der freien Konvektion erreicht (engl.: Level of Free Coriat, LFC) und das Luftpaket steigt selbstéan-
dig weiter auf, bis seine Dichte im Gleichgewichtsniveang{e Equilibrium Level, EL) wieder gro3er
als die Umgebungsdichte wird. Die Energie, die aufgebraartden muss, um ein Luftpaket bis zum
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das gehobene Luftpaket die mittleren Eigenschaften deogpimére zwischen 975 und 925 hPa.

2.2.2 Prinzipielle Abhangigkeit konvektionsrelevanter P arameter von
Bodeneigenschaften

Wie sich die Schichtung der mittleren und oberen Troposphaéf die konvektionsrelevanten Parameter
auswirkt, wird von Parker (2002) analysiert. Hier soll nua Abhéangigkeit der konvektionsrelevanten
Parameter vom Zustand in der unteren Troposphére untéragctien. Die Eigenschaften des Erdbo-
dens werden durch permanente Parameter wie Hohe, NeiguhBadenart und variable Grolden wie
Vegetation, Grundwasserspiegel und Bodenfeuchte best{arner, 2004). Diese GrofRen beeinflus-
sen die einzelnen Terme der Energiebilanz an der Erdobleefldad - Gber den fuhlbaren und latenten
Warmefluss - die Temperatur und Feuchte in der Grenzschichtlie Grenzschichthéhe (Abb. 2.2). Der
Zustand der Grenzschicht wiederum wirkt sich auf die kotieekrelevanten Parameter aus und es setzt
freie Konvektion ein, sobald die Temperatur in der Grenr$ttidie Ausldésetemperatur erreicht.
Raumliche Unterschiede der Bodeneigenschaften wirkdnasi€ die horizontale Verteilung der Ener-
giebilanz am Erdboden und somit auf das Temperatur- undhefetd in der Grenzschicht aus. Durch
horizontale Temperaturgradienten entwickeln sich theche Zirkulationen mit Aufsteigen Uber war-
meren und Absinken Uber kalteren Gebieten. Die Vertikadmpmgen beeinflussen die Temperatur- und
Feuchteprofile in und oberhalb der Grenzschicht. Darausdtiex$ eine Labilisierung oder Stabilisierung
oberhalb der Grenzschicht und eine Anderung der CIN. Gteitly haben Anderungen der Inversi-
onsstarke und Vertikalbewegungen an der Grenzschictgeitereinen Einfluss auf das Grenzschicht-
wachstum und dadurch auf die Temperatur und Feuchte in daz&chicht. Dies wirkt sich ebenfalls
auf die konvektionsrelevanten Parameter aus. Aul3erdeAufsteigen in Verbindung mit thermischen
Zirkulationen ein mdoglicher Auslésemechanismus fur Kdaiem. Im Folgenden werden diese Rulck-
kopplungseffekte naher diskutiert.

Das Verhalten der CIN und CAPE bei Anderungen der TempetatdrFeuchte in der Grenzschicht,
der Grenzschichthéhe und der Temperatur direkt oberhallGdenzschicht ist komplex. Deshalb wird
zunéchst der Einfluss der Anderung einer dieser GroRen &lfid CAPE schematisch dargestellt. Ein
Luftpaket wird aus der Grenzschicht adiabatisch in einealidierten Umgebung gehoben, in der die
potentielle Temperatur und spezifische Feuchte in der Gobizht konstant sind und das LCL oberhalb
der Grenzschicht liegt (Abb. 2.3). Eine Zunahme der Tentperder der Feuchte in der Grenzschicht,
ohne Anderung der Grenzschichthohe, fiihrt zu einer Abnatten€IN. Das LFC sinkt und die CAPE
nimmt zu (Abb. 2.3a und b). Eine Abnahme der Temperatur odaclte in der Grenzschicht fihrt da-
gegen zu einer CIN-Zunahme und CAPE-Abnahme. Wird der Gurdmizht die gleiche Menge Energie
zugefuhrt, wirkt sich eine Temperaturzunahme starker Bu€tN aus als eine Feuchtezunahme, da sich
auch im Bereich der trockenadiabatischen Hebung die CliNrargdrier, 2003). Auf der anderen Seite
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Abb. 2.2: Flussdiagramm zur Veranschaulichung der Ausawigen von Bodeneigenschaften auf konvektions-
relevante Parameter und Konvektionsauslésung. Die rdigiteeschreiben eindimensionale und die
schwarzen zweidimensionale Zusammenhénge bezulglichodeektionsrelevanten Parameter und die
gestrichelten Pfeile beziehen sich auf die Auslésung vomvigktion.
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Abb. 2.3: Schematische Darstellung der adiabatischen tebimes Luftpaketes aus dem Nivegurzeiner idea-
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lisierten Atmosphére bei Anderung verschiedener Parani2aegestellt ist ein Ausschnitt der unteren
Troposphére. Der Anfangszustand ist durch die Umgebumgsteatur (dicke schwarze Linie) und die
Hebungskurve eines Luftpaketes, das die Temperatwmt den Taupunkt i hat (gepunktete Linie)
gekennzeichnet. Eingezeichnet sind das dazugehorendg LEC; und z;. Der fein linierte Bereich
markiert den unteren Teil der CAPE und der grob linierte did @es Anfangszustands. Die roten Lini-
en beschreiben die Auswirkungen der geanderten Bedingungelie Hebungs- und Umgebungskurve:
Zunahme der Temperatur von &uf T, in der Grenzschicht a), Zunahme des Taupunkts varalif Ty

in der Grenzschicht b), Ansteigen der Grenzschichthéhezyoauf z, ¢) und Abnahme der Tempera-
tur oberhalb der Grenzschicht vopiTauf Ty d). Die neue CIN (rote Flache), der neue untere Teil der
CAPE (blaue Flache), das neue LQund LFG sind, sofern vorhanden, eingezeichnet.
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andert sich die CAPE bei einer Feuchtezunahme starker iadgee Temperaturzunahme (Pielke, 2001).
Die Anderung der Umgebungskurve durch einen Anstieg denfBehichthohe wirkt sich nicht auf die
Hebungskurve eines Luftpaketes aus. LCL, LFC und somit dielCAPE bleiben gleich. Eine hohere
bzw. flachere Grenzschicht flhrt aber zu einer Reduktion Erhohung der CIN (Abb. 2.3c). Eine in
allen Hohen oberhalb der Grenzschicht konstante Abkihsatzt das LFC herab, verringert die CIN
und erhoht die CAPE (Abb. 2.3d). Dabei spielt der Bereich Agkiihlung eine grofRe Rolle. Findet
die Abkuhlung nur direkt oberhalb der Grenzschicht statt bieibt die Umgebungstemperatur dariber
konstant, nimmt die CIN ab, wahrend sich CAPE und LFC niclaesin. Eine Erwarmung oberhalb der
Grenzschicht fihrt dagegen zu einer CIN-Zunahme und je maefh des erwarmten Bereiches zu einer
CAPE-Abnahme.

2.2.3 Untersuchung des Zusammenhangs zwischen Bodeneigen schaften und
konvektionsrelevanten Parametern mit einem eindimension alen
Grenzschichtmodell

Die beschriebenen Anderungen von Temperatur und Feuclaker iGrenzschicht, der Grenzschichtho-
he und der Schichtung oberhalb sind nicht unabhéngig vander, sondern weisen einen nichtlinearen
Zusammenhang auf. Dieser wird nun anhand eines einfacheimansionalen Grenzschichtmodells
erlautert. Das Modell berechnet die Entwicklung der Terapgr Feuchte und Grenzschichthéhe im Ta-
gesgang als Funktion des Bowen-Verhaltnisses, dasﬁjber% die Bodeneigenschaften widerspiegelt.
Dabei werden verschiedene Vereinfachungen getroffererdf@rnachlassigung kleiner Terme, wie der
Divergenz der molekularen Warmeleitung, der Dissipation kinetischer Energie in Warme und einem
mit p’ gebildeten Term, lautet die Budgetgleichung firr die migtlpotentielle Temperatu® (Garrat,
1992):

06 00 __a@ _Waé 1 0Q 1 0H LM

ﬁ _UW Va—y E + ﬁ—CpE - ﬁ—CpE - ﬁ—Cp [2-1]

TOT HADV VADV  dQdz dHdz  SQ

Cp ist die spezifische Warmekapazitat bei konstantem Drpickg mittlere Dichtefi, v undw die mitt-
leren Windkomponenten, Q die Strahlungsbilanz, H der @ldb/NVarmefluss, L die latente Verdamp-
fungswarme des Wasserdampfes dhdie Menge des Wasserdampfes pro Volumen und Zeit, die durch
Phasenumwandlungen von flissig oder fest in gasférmigedmtstOT beschreibt die lokale zeitliche
Anderung der mittleren potentiellen Temperatur, HADV degitig zur zeitlichen Anderung durch Ho-
rizontaladvektion, VADV den durch Vertikaladvektion, d@den durch die Divergenz der Strahlungsbi-
lanz, dHdz den durch die Divergenz des fuihlbaren Warmesussd SQ den durch Phasenumwandlun-
gen.

11



2 Das Westafrikanische Monsunsystem und theoretischedB&gen zur Entstehung von Feuchtkonvektion

Analog lasst sich eine Budgetgleichung fir die mittlerezésche Feucht aufstellen, wobei E der
latente Warmefluss ist und der Beitrag durch die DivergenStiahlungsbilanz entfallt (Garrat, 1992):

o9 09 _o0q _0q 19E M
ot = Yax Yoy Vaz 1paz " B [2.2]
TOT HADV  VADV  dEdz SQ

Die Gleichungen 2.1 und 2.2 werden durch VernachlassigonddADV und VADV und von Quell- und
Senktermen, wie SQ und dQdz, vereinfacht. Anstatt deremétti Dichteo wird eine konstante Dichtgg
eingefiihrt und die mittlere potentielle Tempera®ibzw. die mittlere spezifische Feucltgevird durch
eine fur die ganze Grenzschicht hohenkonstante poteniielinperatu®,, bzw. spezifische Feuchtg,q
ersetzt. AuRerdem werden nur die turbulenten Flisse aneolfgrdex 2 und unteren Rand (Index 0)
der Grenzschicht betrachtet. Somit ergibt sich nach Iatemr Giber die Grenzschichthdhe z

00y 1 1
5t ;ipO—Cp(Ho Hz) [2.3]
ogm 1 1

Um die noch offenen Gréf3en in den Gleichungen 2.3 und 2.4 gtinfien, geht man von der Energie-
bilanzgleichung am Erdboden aus (Kraus, 2008):

Ho + Eo = Qo — Bo.

Qo ist die Strahlungsbilanz am Erdboden ungld&r Bodenwéarmestrom. Flrg@ird ein mit der Zeit t

sinusférmiger Verlauf angenommen:
. t—6
Qo = Qmaxsin(2m—-), t=7,...,15.
24
Weiter geht man von einer linearen Abhangigkeit figrd®n Q) aus:
Bo =A Qo.

Somit hat man bei Vorgabe von,, A und 3 zwei Gleichungen fur die zwei Unbekannteg thd &,
die dann Uber die Bowen-Verhaltnis-Methode (Kraus, 20@8}ibmt werden kénnen:

B(Qo—Bo)
146

o= Qo—Bo
1+8
Fur den fihlbaren Warmefluss in der Hohevird ein linearer Ansatz (Garrat, 1992) und fiir den latenten

Ho =

Warmefluss in der Hohg 2in Zusammenhang nach Kohler et al. (2009) verwendet:

Hzi == —C{Ho

12
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L Aq
E, = -a—p—E.
4 o{c,DBAG) 0

a ist ein Faktor, der den Luftmassenaustausch am Oberrar@rdazschicht beschreibt (engl.: entrain-
ment factor) A©@ die Inversionsstéarke unfig der Feuchtesprung an der Oberseite der Grenzschicht, die
als zeitlich konstant angenommen werden. Einmischen a@grzschichtoberseite bewirkt i. Allg. eine
Abnahme der Temperatur und eine Zunahme der Feuchte in tlairitnentschicht. Diese Schicht reicht
nach Garrat (1992) von der Grenzschichtobersgitaszin eine Hohe p=1,3-z. Fir die in der Ent-
rainmentschicht héhenkonstante potentielle Tempe@guind die Feuchteggilt unter der Annahme,
dass die Flusse an der Oberseite der Entrainmentschigchirtd E,. null sind:

00 1 1 1 1
- H. —H,)= — = H,
ot he —z pocp( e — Hz) 0.3z poc,
dge 1 1 11

=— —(BEne —E;) = =———FE;.
ot he —z poL( re ~ Bz 0.3z poL *
Zur Bestimmung voi®n, 0m, ©e und ¢ fehlt noch die Kenntnis der Grenzschichthohebas Wachstum
der Grenzschicht kann nach Garrat (1992) durch folgendil@ieg beschrieben werden:

0z 10M0O 1
= Ho—Hy ) +wsy. 2.5
ot y ot yzipocp( 0—Ha) 4 [2.9]

yist der Gradient der potentiellen Temperatur oberhalb dengschicht, der als zeitlich konstant ange-
nommen wird,ag—t@ die zeitliche Anderung der Inversionsstarke ung die Vertikalbewegung in Hohe
z;. Fur die weitere Betrachtung wird die Inversionsstarkezaislich konstant angenommen ung, w
gleich null gesetzt. Die Entwicklung der Grenzschichthtidagt dann nur vom fihlbaren Warmefluss
am oberen und unteren Rand der Grenzschicht, dem Gradidatguotentiellen Temperatur oberhalb
der Grenzschicht und der Grenzschichthohe selber ab.

Die zeitlichen Anderungen der Grenzschichthéhe, der pieteam Temperatur und der spezifischen
Feuchte in der Grenzschicht und in der Entrainmentschienten fur verschiedene Strahlungsbilanzen
Qmax = 500, 600, 700 W n1 2, furr verschiedene Bowen-Verhéltnigge= 0.1,0.2, ...,0.9,1,2, 3 und mit

folgenden konstanten Einstellungen berechnet:
¢y = 1004 Jkglk!

po = 1,1kgm3
L =2510°Jkg?
A =01
a =02
y = 0,00655 K m!
Aq

— = —7.10%k L
)
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2 Das Westafrikanische Monsunsystem und theoretischedB&gen zur Entstehung von Feuchtkonvektion

Der Anfangszustand der mittleren potentiellen Tempenratw. der spezifischen Feuchte in der Grenz-
schicht betragt 300 K bzw. 12 g kg. Die Rechnungen werden mit einem Zeitschritt von 10 min lurc
gefiihrt und die Anderungen dann zwischen 0700 und 1500 UT€umumiert. Um den Einfluss der
unterschiedlichen Temperatur und Feuchte in der Greraschind der Grenzschichthéhe auf CIN und
CAPE zu zeigen, wird ein fir Westafrika typisches morgetaiis Vertikalprofil mit den berechneten
Temperatur-, Feuchte- und Grenzschichthbhenanderungelifiniert, wobei angenommen wird, dass
die potentielle Temperatur und spezifische Feuchte in denzachicht héhenkonstant sind. Fir das re-
sultierende Vertikalprofil wird CIN, CAPE und LCL mit der Retknethode berechnet.

Unabhangig von der Grof3e der Strahlungsbilanz zeigen etfadhteten Parameter qualitativ die gleiche
Abhangigkeit vonB (Abb. 2.4a). Um in der Grenzschicht die Gesamtenergie zahbeben, wird die
feuchtstatische Energie h betrachtet (Kraus, 2008):

h hangt vom Bowen-Verhaltnis, von der Grenzschichththederd Einmischen an der Grenzschicht-
oberseite ab (Pal und Eltahir, 2001). Mit zunehmengEnmmmt die Grenzschichthéhe zu und die spe-
zifische Feuchte in der Grenzschicht ab, was dazu fiihrt, tdatzsder Zunahme der potentiellen Tem-
peratur in der Grenzschicht die feuchtstatische Energmnaht. Die starksten Anderungen treten bei
kleinen B auf. Das liegt daran, dass die Grenzschichththe bei klgBhgaring ist und sich Anderun-
gen im Bowen-Verhéltnis stark auf Temperatur, Feuchte urehgschichtwachstum, und damit auf die
feuchtstatische Energie, auswirken. Die Grenzschichheatdmit zunehmendem fiuhlbaren Warmefluss,
also zunehmendelf an. Das LCL wird ebenfalls mit zunehmendég¢hmvegen der Abnahme der spezifi-
schen Feuchte und der Zunahme der Temperatur in der GrectasgioRer. Solange das LCL kleiner als
z; ist, ist die CIN null und die CAPE sehr grof3 (Abb. 2.4a und lwyisthen der CAPE und der feuchtsta-
tischen Energie ist ein proportionaler Zusammenhang vakéa (Williams und Renno, 1993). Liegt das
LCL knapp unterhalb von;geht die CAPE trotz der hohen feuchtstatischen Energietdstull zuriick
(Abb. 2.4a und c). Der Grund dafur ist die konvektionshemaeelnversion an der Grenzschichtober-
seite. Sobald das LCL oberhalb der Grenzschicht liegigtstiéé CIN rasch an und bleibt dann auch fur
grol3ef etwa konstant (Abb. 2.4a und d). Die theoretisch mdglicHé-Zunahme durch das Anwachsen
der Grenzschicht und die Zunahme der Temperatur wird duetlbnahme der Feuchte kompensiert.
Die CAPE nimmt mit zunehmendef, analog zur feuchtstatischen Energie, kontinuierlich ab.

Eine hohere Strahlungsbilanz.g bewirkt, vor allem bei kleinei8, eine hohere spezifische Feuchte und
bei groRerer3 eine héhere potentielle Temperatur in der Grenzschichb(2B1a). Die feuchtstatische
Energie ist, trotz der htheren Grenzschicht, fir hoherghingsbilanzen grof3er, was zu einer héheren
CAPE fihrt. Die hohere Feuchte bei kleinBrbewirkt ein tieferes LCL fur héhere Strahlungsbilanzen,
wahrend bei gro3eregh die hbhere Grenzschichttemperatur, im Fall einer hohetahlangsbilanz, ein
hoheres LCL verursacht. Die CIN nimmt fur alf® mit einer Zunahme der Strahlungsbilanz ab. Der
Grund dafir ist die héhere Grenzschichttemperatur undahete Grenzschicht.

14
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Abb. 2.4: Abhangigkeit verschiedener Grof3en vom Bowerlrétenis fir verschiedene Strahlungsbilanzen a) und
Vertikalprofil der Temperatur (durchgezogen) und des Takp(gestrichelt) fur eine Strahlungsbilanz
Qmax = 600 W n1 2 fiir verschiedene Bowen-VerhaltnisBe= 0,1 b), 0,3 ¢) und 1 d. Die rote Flache
kennzeichnet die CAPE und die blaue die CIN.
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Abb. 2.5: Abhangigkeit der Grenzschichth6hen-, Temperand Feuchtednderung vom Gradienten der potentiel-
len Temperatur oberhalb der Grenzschicht fur eine Strajshitanz Ghax = 600 W n12 und ein Bowen-
Verhaltnisf3 = 0,5.
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2 Das Westafrikanische Monsunsystem und theoretischedB&gen zur Entstehung von Feuchtkonvektion

In dem einfachen Modell wird der Gradient der potentielleamperatur oberhalb der Grenzschight
konstant gehalten. In Abbildung 2.3d wird aber gezeigtsd&sderungen vory direkt oberhalb der
Grenzschicht, z.B. durch Horizontal- oder Vertikaladwakt einen direkten Einfluss auf die CIN haben
konnen. AuBerdem hangen Grenzschichthdhenanderungedaunnit Anderungen der Temperatur und
Feuchte in der Grenzschicht ebenfalls yoab (Gl. 2.3, 2.4 und 2.5). Deshalb wird im oben beschrie-
benen Modelly von 0,002 K m 1 bis 0,008 K mr ! fiir B8 = 0,5 und Qnax= 600 W n1 2 variiert. Ein
gréReresy bedeutet, dass die Schichtung stabiler ist. Durch die estér8tabilitat wird das Anwachsen
der Grenzschicht gebremst (Abb. 2.5). Die flachere Grendsicfiihrt dazu, dass bei gleichem Bowen-
Verhaltnis die Feuchte und Temperatur, und damit die fatiatische Energie, in der Grenzschicht hdher
wird. Die Grenzschichthéhenanderung und die Anderung despératurgradienten direkt oberhalb der
Grenzschicht haben keinen direkten Einfluss auf die CAPE.ligaeutet insgesamt eine Zunahme der
CAPE mit steigendeny, was von Parker (2002) bestétigt wird. Das Verhalten der iStNomplexer.
Bei einer Zunahme vop wirden die stabilere Schichtung und die flachere GrenZstchiceiner hohe-
ren CIN flhren, gleichzeitig wirden aber die Temperatud Bruchteerhéhungen in der Grenzschicht
eine CIN-Abnahme bewirken. Die Effekte sind gegenlaufigldher Gberwiegt hangt von der jeweiligen
Situation ab.

2.3 Auslosung von Feuchtkonvektion

Als néchstes folgt eine Diskussion verschiedener Auslésiiamismen flr Konvektion, die bei der Ana-
lyse der Modellergebnisse in Kapitel 4 und 5 bendtigt werdeabei wird unter anderem auf die in
Abbildung 2.2 dargestellten Beziehungen zwischen Bodemsichaften und Konvektionsauslésung ein-
gegangen.

Es wird zwischen freier Konvektion, die allein durch Dialméerschiede hervorgerufen wird, und er-
zwungener Konvektion, die durch mechanische Krafte eitzetirgl, unterschieden (Foken, 2003). Bei
der freien Konvektion erreicht die bodennahe Lufttemperdte Auslosetemperatur, z.B. durch starke
Einstrahlung. Ein Luftpaket kann dann aufgrund seinemggem Dichte im Vergleich zu seiner Umge-
bung aus der bodennahen Schicht selbststandig bis zumh@ésiichtsniveau, in dem es wieder kalter
als die Umgebung ist, aufsteigen. Dabei nimmt seine Temyrebés zum Kumuluskondensationshiveau
(engl.: Convective Condensation Level, CCL), in dem Séttggeinsetzt, trockenadiabatisch und dartber
feuchtadiabatisch ab. Bei konvektiven Verhaltnissengeitist das CCL etwa dem LFC.

Erzwungene Konvektion wird durch Hebung in der oberen,lenéh und/oder unteren Troposphéare ver-
ursacht. Die Ausldsung von Konvektion durch Prozesse imigleren oder oberen Troposphare werden
an dieser Stelle nicht n&her betrachtet. In der unterenobppire kann Konvektion z.B. durch horizonta-
le Advektion warmer Luft oder durch thermische Zirkulagonausgelst werden, die durch Baroklinitat
erzwungen werden (Trier, 2003). Die Skala der thermischgwlationen reicht von der Makro- bis zur
Mesoskala. Durch unterschiedliche Erwarmungsraten arbdeleh entstehen horizontale Temperatur-

und dadurch Druckgradienten, wodurch es zu bodennaherafgenz iber den warmeren und zu Diver-
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genz Uber den kéalteren Gebieten kommt. Aus Kontinuitatstgil gehoért zu einem Konvergenzgebiet
in Bodennahe ein Divergenzgebiet in der Hohe und umgekBllath der Kontinuitatsgleichung im p-
System

w
Vp'VZVp'Th+d—p=0

verursacht horizontale Divergenz eine Anderung des \é@tikides. Bei Konvergenz wird Aufsteigen
mit der Hohe verstarkt bzw. Absinken abgeschwécht und baidenz nimmt Absinken mit der Héhe zu
bzw. Aufsteigen ab. Mit der Annahme, dass vor Aufbau des Kgradienten keine Vertikalbewegungen
vorhanden sind, sinkt die Luft Gber den kélteren Gebietenrambsteigt Uber den warmeren auf (Bendix,
2004). Die Intensitat der entstehenden thermischen Ztianl hangt von der GréRe des Temperatur-
gradienten und der Dicke der Schicht, in der der Tempenadignt existiert, ab. Die unterschiedliche
Erwarmung der bodennahen Luft kann viele Ursachen habeperiNden in Kapitel 2.2.2 diskutierten
Bodeneigenschaften sind dies unter anderem Land-Wassgn&dtze und raumliche Variationen in
der Bewoélkung (Trier, 2003). Diese bestimmen die Auftegiuder Strahlungsbilanz auf den fuhlbaren
und latenten Warmefluss und den Bodenwarmestrom; so vergrziB8. eine erhdhte Bodenfeuchte den
latenten und reduziert den fuhlbaren Warmefluss. Auch beirdiomogenen Bodenfeuchteverteilung
kénnen Inhomogenitaten in der Bodenart den latenten urlddign Warmefluss beeinflussen (Mahouf
et al., 1987). Die Grofe der Strahlungsbilanz spielt beikEtgstehung von horizontalen Temperatur-
gradienten ebenfalls eine Rolle. Raumliche Unterschiadader Albedo kénnen schwache thermische
Zirkulationen verursachen (Segal und Arritt, 1992). Dirlsste Variation der Strahlungsbilanz am Erd-
boden entsteht aber durch eine unterschiedliche Glohhlstrg, die meist durch Bewo6lkung verursacht
wird. Segal et al. (1986) beschreiben zweidimensionaleuitionen, in denen mesoskalige Zirkulatio-
nen durch einen unterschiedlichen Bedeckungsgrad assgesiden. Wird die Globalstrahlung durch
Bewdlkung um 60 % reduziert, hat die entstehende Zirkulagime ahnliche Intensitat wie eine Land-
seewindzirkulation. Schon zwei Stunden nach Aufzug deké&fokntstehen deutliche thermische Zirku-
lationen. Schwache Advektion von Bewo6lkung in das wolksalGebiet hinein &ndert die Intensitat der
thermischen Zirkulation nur wenig.

Starke Vertikalwinde in der Grenzschicht filhren aber niairher zur Auslésung von hochreichender
Konvektion. Um die CAPE freisetzen zu kdnnen, muss evelnoehandene CIN tberwunden werden.
In Abwesenheit eines dauerhaften Antriebs ist daftir eiérgifcher Vertikalwind von

wein = V2-CIN
notig (Trier, 2003). Dabei nimmt man an, dass die potesti&lhergie der CIN in kinetische Energie
reiner Vertikalbewegung umgewandelt wird (Beheng, 208Wy.das Erreichen des LFC muss somit in

der Grenzschicht ein Vertikalwind yx existieren, der mindestens so grold wigpvist. Auch wenn
keine CIN vorhanden ist, d.h.giq = 0, kann es vorkommen, dass ein Luftpaket das LFC nicht éitreic
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2 Das Westafrikanische Monsunsystem und theoretischedB&gen zur Entstehung von Feuchtkonvektion

Dies ist dann der Fall, wenn in der kompletten Grenzschidiginken herrscht undwix < 0 ist. Fur das
Ausldsen von hochreichender Konvektion muss die Diffegeszhwindigkeit

Wdiff = Wmax— WCIN

gréRRer oder gleich null sein. In der Realitat bedeuten pesityis-Werte aber nicht automatisch, dass
ein Luftpaket das EL erreichen und die Konvektion hochreimchwerden kann, da es durch die trockene
Umgebungsluft oberhalb der Grenzschicht zu EinmischumgMendunstung kommt (Chaboureau et al.,
2004). Um die Moglichkeit der Wolkenbildung zu beschreibkann das Sattigungsdefizit verwendet
werden. Fur ein groReres Gebiet ist der Mittelwert des @iittisdefizits daflir aber nicht geeignet, da
ein niedriges Sattigungsdefizit in Teilbereichen des Gebidurchaus Wolkenbildung zulassen kann,
auch wenn das mittlere Sattigungsdefizit grol3 ist. Deslalte zusatzlich zum Mittelwert die Feuch-
tevariabilitat innerhalb eines Gebietes bertcksichtigtden. Dies geschieht bei dem von Chaboureau
et al. (2004) eingeflhrten normierten SattigungsdefiziDN&as sowohl vom flachengemittelten Was-
serdampfdefizit £ rsgals auch von seiner Standardabweichang , abhéngt:

NsD = sl

Orurt

r bzw. g5t ist das flachengemittelte Mischungsverhaltnis bzw. S#ttigmischungsverhaltnis. Das NSD
ist klein, wenn der Mittelwert des Sattigungsdefizits klaimd/oder die Standardabweichung des Sat-
tigungsdefizits grol3 ist. Chaboureau et al. (2004) findess dagnifikante Bewolkung, gekennzeichnet
durch einen Wolkenwassergehalt von mehr alsly kg, erst bei einem NSD von kleiner als 2 auftritt.

2.3.1 Entstehung von Divergenz durch Grenzschichtinhomog enitaten

Gantner und Kalthoff (2009) vermuten, dass die Uberlaggriner thermischen Zirkulation mit einem
groRraumigen Windfeld, in dem eine starke vertikale Wihésang verbunden mit Impulstransport in
der unteren Troposphéare auftritt, die Auslosung von Kotiwekmodifiziert. Flugzeugmessungen vor
dem Einsetzen des Monsuns im Juni in Westafrika zeigen,diassrenzschicht, in der eine stidwestli-
che Monsunstrémung herrscht, bis in den Bereich mit Ostivindin anwéachst und die Scherung an der
Grenzschichtoberseite sehr grol3 ist (Said et al., 2009).

Um eine mogliche Ursache fiir die Auslésung von Konvektiorctweine Uberlagerung einer thermi-
schen Zirkulation mit einem grol3rdumigen Windfeld, in dermeaVinddrehung mit der Hohe von West
auf Ost vorliegt, zu untersuchen, werden schematische-@éstertikalschnitte betrachtet. Es wird eine
homogene Umgebung angenommen, in der sich ein Nord-Sudtierier Streifen mit (i) einer héheren
bodennahen Temperatur und Grenzschichthéhe und (ii) eiedrigeren bodennahen Temperatur und
Grenzschichthéhe befindet. Unter der Annahme, dass kefsrgumiger Grundstrom vorliegt, sind in
Abbildung 2.6a und 2.7a thermische Zirkulationen mit dgrigghen Verteilungen der Konvergenz- und
Divergenzgebiete dargestellt. Wegen der hoheren Greichsdliber den warmen Gebieten kommt es

Uber den kalten Gebieten auch zwischgrund z,, also oberhalb der Grenzschicht, zu Konvergenz. Das
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2.3 Ausldsung von Feuchtkonvektion

Zp
K A ¢cmm D) emp = K
zi1
Woesten Osten
a) Kalt warm Kalt
Zi2

Z, D K

— e ) ) o )

Westen K D Osten
b)
zi2
—A <4 " J = 4=
2, — K D D K K-
Westen D K K D D Osten
°) Kalt warm Kalt

Abb. 2.6: Schematischer Vertikalschnitt der x-Komponetge Horizontalwindes a) in einer thermischen Zirkula-
tion in einer Grenzschicht, die Uber dem warmeren Bereidteh(z,) und tber dem kihleren Bereich
flacher (z) ist, b) in einer Grenzschicht, in der unterhalb der niegiggm Grenzschichthoheg AVest-
wind und oberhalb Ostwind herrscht und c) in der Uberlaggnon a) und b). K bedeutet horizontale
Konvergenz und D horizontale Divergenz.
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2 Das Westafrikanische Monsunsystem und theoretischedB&gen zur Entstehung von Feuchtkonvektion
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Abb. 2.7: Schematischer Vertikalschnitt der x-Komponelge Horizontalwindes in a) einer thermischen Zirkula-
tion in einer Grenzschicht, die ber dem warmeren Bereidteh(z,) und tber dem kuhleren Bereich
flacher (z) ist, b) einer Grenzschicht, in der unterhalb der niedegegrenzschichthéhe AMestwind
und oberhalb Ostwind herrscht und c) in der Uberlagerungajamd b). K bedeutet horizontale Kon-
vergenz und D horizontale Divergenz.
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2.3 Auslésung von Feuchtkonvektion

bedeutet, dass die resultierende Anderung des Vertikdésirinen Einfluss auf die Entwicklung der
Grenzschichthéhe (Gl. 2.5) und der Temperatur und Feudigehalb der Grenzschicht durch Vertikal-
advektion (Gl. 2.1 und 2.2) hat.

Im groRraumigen Windfeld herrscht unterhalb der Grenzéithbhe a Westwind und oberhalb Ost-
wind (Abb. 2.6b und 2.7b). Dabei wird angenommen, dass voat&kenach Osten kein horizontaler
Temperaturgradient vorliegt und die Bedingungen am Anfstatjonar sind. Wachst die Grenzschicht
Uber zz hinaus, andert sich der vertikale Gradient des turbuleimgnlsflusses, was zu einer zeitlichen
Anderung der x-Komponente des mittleren Horizontalwiridéshrt:

ou | 10m
ot p 0z

Der turbulente Impulsfluss (Kraus, 2008)
Ty, = —puw

ist in der Prandtlschicht positiv, da mit der H6he zunimmt. Bei der Drehung des Windes von West
auf Ost an der Grenzschichtoberseite ist der vertikale i&nadont negativ undry, < 0. Oberhalb
der Grenzschicht isty, = 0, da keine Turbulenz vorliegt. In der Schicht mit Westwiatjég;—z kleiner
als null und tragt somit zu einer zeitlichen Abnahme Whei. Im Bereich der Grenzschicht mit Ost-
wind ist % positiv und liefert einen Beitrag zur zeitlichen Zunahme @ also einer Abnahme des
Ostwindes. Der vertikale Impulstransport, hervorgerufarch Turbulenz, fiihrt zu den Anderungen der
x-Komponente des Horizontalwindes im Bereich, in dem dier@schicht bis;z anwachst (Abb. 2.6b
und 2.7b). Am westlichen Rand der hoheren Grenzschicht Koesnunterhalb von;z zu Konvergenz
und zwischen iz und z, zu Divergenz. Am dstlichen Rand entsteht unterhalb ypiKanvergenz und
darlber Divergenz.

Die Uberlagerung der schematischen Darstellungen in a)oyial Abbildung 2.6 und 2.7 fiihrt zu ei-
ner Verlagerung und Intensitatsanderung der Konvergend-Divergenzgebiete (Abb. 2.6¢ und 2.7¢),
was verstarktes Aufsteigen am westlichen Rand der hoheremz&chicht und verstarktes Absinken am
westlichen Rand der flacheren Grenzschicht verursaché faummlich variable Grenzschichthéhe kann
also zusammen mit den westafrikanischen Stromungsbeaatjegudurchaus Auswirkungen auf die Lage
der Divergenz- und Konvergenzgebiete haben und zur Erdader von Gantner und Kalthoff (2009)
beschriebenen Auslésung von Konvektion herangezogenendgsiehe auch Kap. 5.3).
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3 Das COSMO-Modell

3.1 Modellstruktur und Initialisierung

Fur die hier durchgefuhrten Rechnungen wird das COSMO-Madgsion 4.0 des Deutschen Wet-
terdienstes verwendet, dessen Vorlauferversion das mmde!l (LM) war (Schéttler et al., 2008). Da-
bei handelt es sich um ein nichthydrostatisches atmosaiigas Vorhersagemodell. Es wird zum einen
fur die operationelle numerische Wettervorhersage und anderen fir verschiedene wissenschatftli-
che Anwendungen auf der megound mesoy Skala verwendet. Das Modell basiert auf den thermo-
hydrodynamischen Gleichungen, die eine kompressiblenting in einer feuchten Atmosphare be-
schreiben. Um numerische Fehler zu minimieren, wird von @&ichungen ein Grundzustand abge-
zogen, der eine zeitunabhangige, trockene, ruhende omtgizhomogene und vertikal geschichtete At-
mosphare beschreibt, die sich im hydrostatischen Gleiiohe befindet. Die Gleichungen werden in
rotierten Koordinaten, die aus den geographischen Koatelindurch die Verschiebung des geographi-
schen Nordpols resultieren, und mit einer generalisiegel&andefolgenden Héhenkoordinate formuliert.
Da diese zeitunabhangig ist, ergibt sich so ein formtreuss dinatensystem, in dem Flachen gleicher
Hohe im physikalischen Raum fest vorgegeben sind. Die Meat&blen sind auf einem Arakawa-C
Gitter angeordnet, bei dem die Skalare in der Mitte der @itbe und die Geschwindigkeitskomponen-
ten auf den Randern der Gitterboxen definiert sind. Die Alnhgien werden anhand von zentrierten
finiten Differenzen durchgefuhrt.

Die horizontale Aufldsung des Modells betragt 0,025 ° (ety@aken) und in der Vertikalen werden 50
Modellschichten bis in eine Hohe von 28 km verwendet, woleBdandardhthe des Modells vergréRert
wird, um hochreichende tropische Konvektion zu ermdglictizie zeitliche Auflésung liegt bei 20 s.

Fur die Berechnung der Erwarmungsrate durch Strahlung desdParametrisierungsschema von Ritter
und Geleyn (1992) verwendet. Diese Parametrisierung st reehenaufwendig und wird deshalb im
operationellen Betrieb nur jede Stunde aufgerufen. Dieltiesenden Erwarmungsraten bleiben fur das
gesamte Zeitintervall konstant. Um Wechselwirkungen reit Bewo6lkung besser berlcksichtigen zu
konnen, werden in den vorliegenden Rechnungen die Erwédsnaten durch Strahlung in Abstanden
von 15 min berechnet. Zur Parametrisierung von skaligerdamg und Niederschlag wird eine Bulk-
Formulierung mit zwei Kategorien verwendet. Die eine Katégbeinhaltet die nicht-ausfallenden Be-
standteile, wie Wolkenwasser und -eis, die andere die lbersfi@n Bestandteile, wie Regen und Schnee.
Die Budgetgleichungen werden prognostisch gelost (Donas ,€2007). Da die hohe rdumliche Auflo-
sung des Modells die explizite Behandlung von hochreicee@nvektion ermdglicht (Weisman et al.,
1997), wird von Doms und Forstner (2004) eine modifiziertent-der Parametrisierung nach Tiedtke
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3 Das COSMO-Modell

Bodenart Sand| sandiger Lehm Lehm | lehmiger Ton| Ton
Porenvolumen in Vol.-% 36,4 44 5 455 47,5 50,7
Feldkapazitat in Vol.-% 19,6 26,0 34,0 37,0 46,3

Permanenter Welkepunkt in Vol.-% 4,2 10,0 11,0 18,5 25,7

Tab. 3.1: Porenvolumen, Feldkapazitat und permanentd@pehkt fiir verschiedene Bodenarten in TERRA_ML.

(1989) in COSMO implementiert, die lediglich flache Konuehktparametrisiert. Zur Parametrisierung
der vertikalen turbulenten Diffusion wird eine prognostie SchlieBung der Ordnung 2,5 verwendet
(Mellor und Yamada, 1982; Raschendorfer, 2001).

Die Berechnung der turbulenten Flisse an der Erdoberflé@ohelie untere Randbedingung fur das at-
mospharische Modell vorgeben, wird durch einen Oberfldtiesansatz, der von der Stabilitdt und der
Rauhigkeitslange abhangt, realisiert. Fur die Bestimmamgturbulenten Flisse an der Erdoberflache
mussen Bodentemperatur und -feuchte bekannt sein, dieemitBbdenmodell TERRA ML bestimmt
werden (Heise et al., 2003). Dabei handelt es sich um ein sokitthtiges Boden-Vegetationsmodell,
das aus zwei Teilen besteht. Zuerst wird die Evaporationvegetationslosem Boden und die Transpi-
ration von Pflanzen berechnet und danach wird die Warmalgstuund die Richardsongleichung geltst
(Doms et al., 2007). Fur die Losung der Warmeleitungsgieighwerden sieben und fir die Richard-
songleichung sechs wirksame Bodenschichten verwendatidDaeisten Parameter des Bodenmodells
stark von der Bodenart abhangen, wird zwischen funf veesldmnien Bodenarten (Sand, sandiger Lehm,
Lehm, lehmiger Ton und Ton) unterschieden (Tab. 3.1). DasrRolumen bezeichnet das gesamte, mit
Luft oder Wasser geflllte Hohlraumvolumen eines Bodenkéfer und Schachtschabel, 2002). Je nach
PorengroRe wird zwischen Grob-, Mittel- und Feinporen rsut@ieden. Je grol3er das Porenvolumen,
desto hoher ist der Feinporenanteil. Ist ein Boden geséttigspricht das Porenvolumen dem Wasservo-
lumen. Die Feldkapazitat ist die Wassermenge, die ein hgt@esattigter Boden nach 24 Stunden noch
gegen die Schwerkraft halten kann. Die Feldkapazitat isgrianderem von der Porengréf3enverteilung
abhangig. So ist die Feldkapazitat eines Bodens mit hohénp&enanteil, wie es bei Ton der Fall ist,
gréRer als z.B. bei Sand, der einen hohen Grobporenanteiest. Bei Bodenarten mit vielen Fein-
poren kdnnen Pflanzen schon bei einer relativ hohen Bodemtiewaus dem Boden kein Wasser mehr
aufnehmen und beginnen zu welken. Dieser Wert wird perntan&velkenpunkt genannt.

Fur die Analyse verschiedener atmospharischer Prozesss sufig sinnvoll, nicht nur den Zustand
der einzelnen meteorologischen Parameter zu kennen, reoaideh die Beitrage, die deren Anderungen
bewirkt haben. Um diese Informationen zu erhalten, wirdesimeiterter Modellcode verwendet, so dass
die einzelnen Terme, die zur lokalzeitlichen Temperatderd-euchtednderung beitragen, Ausgabegro-
Ren in COSMO sind. Das sind im einzelnen Anderungen durcizbiatal- und Vertikaladvektion, durch
Strahlung (nur fir das Temperaturbudget), durch die Damzgler turbulenten Fliisse und durch Phasen-
Ubergange (Gl. 2.1 und 2.2). Aufgrund rechenbedingterdfelsit das Budget teilweise nicht komplett
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3.1 Modellstruktur und Initialisierung

geschlossen. Das Residuum der verwendeten Budgets liegtrast bei weniger als 1 % der totalen
Anderung.

Als Anfangs- und Randwerte fiir den atmosphéarischen TeiMitatells werden die operationellen Analy-
sen des Européischen Zentrums flr mittelfristige Wetrmsage (European Centre for Medium-range
Weather Forecasts, ECMWF) verwendet. Mittlerweile liegeich Reanalysen vor, die die Daten des
umfangreichen Radiosondennetzwerks, das wahrend AMMalliest wurde, mittels Datenassimilati-
on berticksichtigen (Agusti-Panareda et al., 2009). Digalisierung von COSMO erfolgt am 11. Juni
2006 um 0000 UTC und die Randbedingungen werden alle seaghdeSt aktualisiert. Das Modellgebiet
erstreckt sich zwischen 9,0° W - 5,0° E, 8,0 - 17,0° N. Diesmtht 561 x 361 Gitterpunkten und einer
Flache von etwa 1568 km x 1008 km. Die Bodenfeuchte und -testyreder operationellen ECMWF-
Analyse wird als Input fir den Praprozessor des Modells gadet und die daraus resultierenden Felder
liefern den Anfangszustand fir TERRA_ML.

Um den Einfluss von Bodenfeuchte- und Bodenartinhomogdenitauf die Auslésung von Konvektion
zu untersuchen, werden verschiedene Konfigurationen devizitn Modelllauf wird mit der COSMO-
Bodenartverteilung und original ECMWF-Bodenfeuchte digefihrt (MOI-Lauf, im Folgenden mit
MOI abgekurzt). Im Vergleich mit AMSR-E (Advanced Microve®canning Radiometer-Earth obser-
ving system) Satellitendaten zeigt sich allerdings, das8ddenfeuchte der obersten Schicht im Modell
zu hoch ist (Gantner und Kalthoff, 2009). Eine Reduktion Bedenfeuchte in MOI um 35 % liefert
fir die Region um 11,0° N im Modell eine ahnliche Verteilungr dodenfeuchte wie die Satelliten-
messungen. Das ist der CTRL-Lauf, der im Folgenden kurz CgBhannt wird. In einem weiteren
Modelllauf werden Bodenfeuchte und Bodenart im ganzen Mgelgiet homogen gesetzt; dieser Lauf
wird im Folgenden mit HOM bezeichnet. Es wird eine Bodenfeeoson 12,7 Vol.-% verwendet, was
etwa der mittleren Bodenfeuchte in CTRL entlang 11,0° N zihes 4,5° W und 4,5° E entspricht, und
als Bodentyp wird Lehm genommen. Die Bodenfeuchte beti@gits37 % der Feldkapazitat. Um den
Einfluss von Inhomogenitaten in der Bodenfeuchte auf eiwiekeltes konvektives System zu analy-
sieren, wird HOM modifiziert. In einem Streifen zwischen 8yid 1,0° W wird die Bodenfeuchte um
35 % auf 8,3 Vol.-% reduziert (BANDT-Lauf, im Folgenden mieRDT abgekurzt), um 35 % auf 17,1
Vol.-% bzw. bis auf Feldkapazitat auf 34,0 Vol.-% (BANDFfaim Folgenden kurz BANDF genannt)
erhoht. In dem trockenen Streifen liegt die Bodenfeuchteerialb des permanenten Welkepunkts. In
allen Laufen wird die original COSMO-Vegetationsvertaiguverwendet. Uber diese Verteilung wer-
den dann automatisch die entsprechenden Vegetationseigdten wie Wurzeltiefe, Blattflachenindex,
Rauhigkeitslange und Bedeckungsgrad mit Pflanzen denrentemden Gebieten zugeordnet.
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4 Die Auslosung von konvektiver Bewdlkung

Am 11. Juni 2006 entwickelt sich, unabhangig von den vorgegen Bodenfeuchte- und Bodenartver-
teilungen, gegen Nachmittag hochreichende KonvektiorNmiderschlag. Der erste Niederschlag fallt in
allen Modelllaufen zwischen 1600 und 1645 UTC in einem Gebigschen 1,4 -2,7°E, 11,4 -12,0° N
(Gebiet A in Abb. 4.1). In CTRL entstehen zwei signifikanteetlerschlagszellen, die eine zwischen
1600 und 1615 UTC bei etwa 2,0° E, 11,85° N und die andere herst630 und 1645 UTC bei 1,55° E,
11,6° N (Abb. 4.1a). Beide Zellen erfahren eine rasche bitgrung und schon etwa 60 min nach dem
ersten Niederschlag fallen bis zu 45 mmthin HOM treten ebenfalls zwei Niederschlagszellen auf
(Abb. 4.1c). Zwischen 1615 und 1630 UTC fallt bei etwa 2,01E9° N und zwischen 1630 und 1645
UTC bei 1,55° E, 11,6° N Niederschlag, der schnell eine itahvon bis zu 40 mm™' erreicht. In
MOI entwickelt sich zwischen 1600 und 1615 UTC eine Nieddisgszelle bei etwa 2,3° E, 11,825° N
(Abb. 4.1b). Die Zelle hort aber bereits 30 min spater wieddrzu regnen.

In den nachsten Abschnitten wird versucht, die folgendag&m zu beantworten: (i) Warum entsteht die
hochreichende Konvektion in jedem Lauf im gleichen Geh(igt¥arum erfahren die Niederschlagszel-
len eine unterschiedliche Entwicklung? (iii) Was bestinth& Auslosung der einzelnen Niederschlags-
zellen? Dazu werden die prakonvektiven Bedingungen undgstbsung von Konvektion anhand der in
Kapitel 2.2 und 2.3 eingeflhrten Parameter und beschregbBnozesse untersucht. Die Analyse erfolgt
im Wesentlichen anhand der in Abbildung 2.2 dargestelltgpdthese lUber den Zusammenhang zwi-
schen Landoberflachenprozessen, konvektionsrelevaar@ametern und Konvektionsauslosung; d.h. es
wird die Abhangigkeit der Energiebilanz am Erdboden von&wmigenschaften untersucht, deren Ein-
fluss auf die Bedingungen in der unteren Troposphare aufganed zuletzt deren Auswirkungen auf
die konvektionsrelevanten Parameter und die Auslésungkeowektion diskutiert. In den nachfolgen-

a) CTRL b) MOI c) HOM "

12.4N 12.4N 12.4N

12.2N 12.2N 12.2N

12N 12N 12N

11.8N

11.6N

11.4N

11.2N 2N 2N
0.5 1E 1.5E 2E 2.5 3E 0.5 1E 1.5E 2E 2.5E 3E 0.5 1E 1.5E 2E 2.5E 3E

O =N W+ 0O N 0 ©

mm

Abb. 4.1: Niederschlagssumme von 0000 bis 1745 UTC in CTRM®&)I b) und HOM c). Das schwarze Rechteck
markiert das Untersuchungsgebiet A.
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4 Die Ausldsung von konvektiver Bewélkung

den Ausfuhrungen wird von flacher Konvektion gesprochemmaiese eine vertikale Ausdehnung von
50 hPa nicht Uberschreitet und ihre Obergrenze unterhailetwa 750 hPa liegt. Die Auslésung von
hochreichender Konvektion mit Niederschlag ist durch denpzinkt definiert, ab dem die flache Kon-
vektion beginnt Uber 750 hPa hinaus anzuwachsen.

4.1 Die gro3raumige Entwicklung konvektionsrelevanter Pa rameter

Um zu klaren, warum Gebiet A fiir die Entstehung von hochemicker Konvektion gunstiger ist als die
Umgebung, wird die groRraumige Entwicklung der Bedingunipeder unteren Troposphare in einem
Gebiet von 400 km x 400 km in CTRL untersucht.

Die Temperatur in 950 hPa nimmt um 1500 UTC mit einem Gradienbn etwa 002 K km~1 von Si-
den nach Norden zu und die spezifische Feuchte in 950 hPaiwRisthtung Nordwesten eine schwache
Abnahme um etwa,002 g kgt km~ auf (Abb. 4.2a und b). Das filhrt zu einer Zunahme der dquitale
potentiellen Temperatur von Stiden nach Nordwesten (ARls) 4Erfahrungsgemal besteht eine starke
Korrelation zwischen der aquivalentpotentiellen Temperan der Grenzschicht und der CAPE. Das er-
klart, warum das rdumliche Muster der aquivalentpotdetielTemperatur in der CAPE-Verteilung wie-
derzufinden ist (Abb. 4.3a). Im betrachteten Gebiet vaiatie CAPE-Werte von 1250 bis 2500 J kg
d.h. das Gebiet A zeichnet sich vor der Entstehung der eisieterschlagszellen keineswegs durch
die hochste CAPE aus. Die CIN ist im Nordwesten des Gebietestallenweise iiber 50 J kg am
hdchsten, wahrend sie im Siidosten in groRen Teilen des @ghiallsténdig verschwindet (Abb. 4.3b).
Die raumliche Verteilung der CIN weist also ein groR3raumidguster mit einer Zunahme von Siidos-
ten nach Nordwesten auf. Im Detall ist aber kein eindeutfgesammenhang mit der Temperatur- oder
Feuchteverteilung in der Grenzschicht zu erkennen. Deshalden nun flachengemittelte Grol3en in
einem Gebiet, in dem eine relativ grof3e CIN bestehen bl@bblet B), mit denen in einem Gebiet, in
dem die CIN fast komplett abgebaut wird (Gebiet A), vergdicl{Abb. 4.3b).

Gebiet A und B unterscheiden sich durch eine verschiedea Gdbbalstrahlung und durch unterschied-
liche Bodeneigenschaften. Die Globalstrahlung ist in &eAiniedriger als in B, was zu einer um bis
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Abb. 4.2: Potentielle Temperatur a), spezifische Feuchtataquivalentpotentielle Temperatur c) in 950 hPa um
1500 UTC in CTRL. Die schwarzen Rechtecke markieren die tdotdhungsgebiete A und B.
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4.1 Die groRraumige Entwicklung konvektionsrelevanteaReeter
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Abb. 4.3: CAPE a) und CIN b) um 1500 UTC in CTRL. Die schwarzextitecke markieren die Untersuchungs-
gebiete A und B.

zu 75 W n7?2 niedrigeren Strahlungsbilanz an der Erdoberflache fiinbb(At.4a). Die Bodenfeuchte
ist in der obersten Modellschicht in Gebiet A um etwa 1,5 ¥96lh6her als in B. Neben der héhe-
ren Strahlungsbilanz filhren unterschiedliche Bodenaiteau, dass der latente Warmefluss in Gebiet
B (maximal 200 W m?) trotz einer niedrigeren Bodenfeuchte héher ist als in Aximal 80 W n12).
Das verursacht zusammen mit einem hoheren flihlbaren Wasaefl Gebiet A ein Bowen-Verhaltnis
vonB~55in AundpB ~ 1,7 in B. Da Gebiet B etwa 75 km weiter nérdlich liegt und starken der
SAL beeinflusst wird, ist die Atmosphéare oberhalb der Grehizsit bis etwa 550 hPa in B warmer und
trockener als in A (Abb. 4.5). Deshalb ist das EinmischenmearLuft an der Grenzschichtoberseite in
Gebiet A schwacher als in B und die Konvergenz des flhlbaré@mwflusses in der Grenzschicht trotz
des hoheren fuhlbaren Warmeflusses am Boden in Gebiet Aggerats in B (Abb. 4.4e). Die gréf3ere
Temperaturzunahme durch die Konvergenz des fuhlbaren @fkuss in Gebiet B wird durch starkere
Kaltluftadvektion verringert, was dazu flihrt, dass die thieimperaturzunahme in 950 hPa in beiden
Gebieten im Tagesverlauf etwa gleich grof3 ist (Abb. 4.4b)GEbiet A und B nimmt die spezifische
Feuchte in der Grenzschicht zwischen etwa 0700 und 1000 WT®@d danach ab. Die Feuchtezunahme
ist in Gebiet B wegen des hoheren latenten Warmeflusses abodad grol3er als in A, was zu einer
hoheren spezifischen Feuchte in der Grenzschicht bis et@@ WZC fuhrt. Mit dem Anwachsen der
Grenzschicht im Tagesverlauf dominiert in beiden Gebietttoneine Feuchteabnahme in der Grenz-
schicht durch Einmischen trockener Luft an der Grenzst¢biErseite (Abb. 4.4b und f). Guichard et al.
(2004) finden ein a&hnliches Verhalten fir den Tagesgangmaifischen Feuchte in einer konvektiven
Grenzschicht. Das Einmischen trockener Luft ist in Gebiatedyen einer feuchteren Entrainmentschicht
schwacher (Abb. 4.5) und die Austrocknung wird zuséatzliahcl horizontale Feuchteadvektion abge-
schwacht, was netto zu einer geringeren Feuchteabnahnee Grenzschicht als in Gebiet B flihrt (Abb.
4.4b und f). In Gebiet A verursacht mittleres Aufsteigen ier&@ch der Grenzschichtoberseite trotz der
schwacheren Konvergenz des fihlbaren Warmeflusses (vgR.8lein starkeres Grenzschichtwachs-
tum als in B (Abb. 4.4c). Die flachere Grenzschicht und diegnétStrahlungsbilanz in Gebiet B flihren
dazu, dass in der Grenzschicht die Energie pro Volumen inighigt als in A, was sich in einer héheren
aquivalentpotentiellen Temperatur ausdriickt.
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Abb. 4.4: Zeitliche Entwicklung flachengemittelter GrodeiGebiet A und B in CTRL. Im Einzelnen sind das der
fuhlbare und latente Warmefluss und die Strahlungsbilardi@potentielle Temperatur und spezifische
Feuchte in 950 hPa b), die aquivalentpotentielle Tempeira®60 hPa und die Grenzschichthdhe c), die
CAPE und CIN d), die flachengemittelte Tendenz der potdatiefemperatur €) und der spezifischen
Feuchte f) in 950 hPa durch Horizontaladvektion und durefdvergenz des flihlbaren bzw. des latenten
Warmeflusses und CAPE und CIN als Funktion @@nin 950 hPa zwischen 0900 und 1700 UTC g).
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4 Die Ausldsung von konvektiver Bewélkung

Zwischen der CAPE und der &quivalentpotentiellen Tempefg in 950 hPa besteht ein linearer Zu-
sammenhang (Abb. 4.4g). Mit ansteigend®gnimmt die CAPE mit etwa 175 J kg K1 zu, was gut
mit den von Parker (2002) oder Kohler et al. (2009) fur We#tafgefundenen Zusammenhangen von
180 J kg K~ bzw. 159 J kg! K~ tibereinstimmt. Die CIN in Gebiet A und B nimmt mit ansteigen-
dem©g ab, was dem Ergebnis von Parker (2002) entspricht. Allgadist die CIN in Gebiet B trotz des
héheren®e immer hoher als in A (Abb. 4.4c und d). Die niedrigere CIN inbi& A kann demnach nicht
durch die aquivalentpotentielle Temperatur in der Grelmizdt erklart werden, sondern ist unter ande-
rem auf die niedrigere Temperatur zwischen Grenzschitlatizbund LFC in Gebiet A zurlickzuflihren
(Abb. 4.5). Nach 1300 UTC ist auRerdem die Grenzschicht ini€&e\ um bis zu 50 hPa hdher als in
B (Abb. 4.4c), was ebenfalls zu einer niedrigeren CIN bgttredm 1330 UTC tritt in Gebiet A erstmals
nennenswerte flache Bewdlkung auf (Abb. 4.6a). Trotz der sigrigen CIN (< 1 J kg') dauert es
noch etwa zwei Stunden, bis die Konvektion hochreichend.Mdm 1400 UTC befindet sich die Unter-
grenze der Bewolkung zwischen 800 und 825 hPa (WU in Abb)4Afader Oberseite der Bewdlkung
in 775 hPa (WO) fuhrt neben horizontaler Kaltluftadvektiderdunstungsabkihlung zu einer weiteren
Labilisierung um 1400 UTC in Gebiet A, die in B nicht vorhandet (Abb. 4.7a und b). Parallel zur
Feuchteabnahme in der Grenzschicht fuhrt der turbulenstafisch zwischen der Grenzschicht und der
freien Atmosphéare zusammen mit Horizontaladvektion zardiettofeuchtezunahme oberhalb des LFC
bis etwa 600 hPa um 1500 UTC in Gebiet A (Abb. 4.7c), was zurdReeluktion des NSD fuhrt (Abb.
4.6a). In Gebiet B nimmt die spezifische Feuchte nur zwisetea 750 und 825 hPa zu, d.h. unterhalb
des LFC (Abb. 4.7d). Das Anwachsen der Konvektion, das ddiel®,01 g kg™* Isolinie des Fliissig-
wassergehalts in Abbildung 4.6 markiert ist, findet in GeBierorwiegend dann statt, wenn das NSD
kleiner als 2 ist. Dieses Ergebnis stimmt mit dem von Chadewret al. (2004) Uberein. In Gebiet B
entsteht keine hochreichende Konvektion, da die CIN im $egauf zwar stdndig abnimmt aber einen
Wert von 8 J kg? nicht unterschreitet (Abb. 4.4d) und das NSD meist groReRast (Abb. 4.6b). Die
Bewdlkung, die ab etwa 1600 UTC in der mittleren Troposphér&ebiet B zu beobachten ist, wird
advehiert.

Fasst man die wesentlichen Merkmale bzw. UnterschiedecheisGebiet A und B zusammen, dann re-
sultiert der komplette CIN-Abbau in Gebiet A aus einer latgh Schichtung zwischen Grenzschichthéhe
z und LFC und einer héheren Grenzschicht. In Gebiet A entéiattie Bewotlkung. Eine Zunahme der
spezifischen Feuchte oberhalb des LFC fiihrt zu einer Remtukitts NSD in Gebiet A und ermdglicht
so die Entstehung hochreichender Konvektion.
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4 Die Ausldsung von konvektiver Bewélkung

4.2 Die Entwicklung konvektionsrelevanter Parameter in Ab hangigkeit von
Bodeneigenschaften

Die Entstehung und Entwicklung von hochreichender Korieekiit Niederschlag in Gebiet A ver-
lauft in CTRL, MOI und HOM unterschiedlich (Abb. 4.1). Um d@&rlinde dafir zu finden, werden die
konvektionsrelevanten Parameter in Abhangigkeit der Beidgenschaften und der daraus resultierenden
Prozesse (siehe Konzeptskizze Abb. 2.2) in Gebiet A aratysi

Die gemittelte Bodenfeuchte an der Erdoberflache in Gebibet#agt in CTRL 12,2 Vol.-%, in MOI
18,7 Vol.-% und in HOM 12,7 Vol.-%. Die Strahlungsbilanz iistallen Modelllaufen etwa gleich grof3,
was bedeutet, dass der Einfluss der Bodeneigenschafteedsirdhlungsbilanz gering ist (Abb. 4.8a).
Lediglich ab etwa 1300 UTC gibt es leichte Unterschiede, awafsdie unterschiedlich hohe Global-
strahlung durch Bewdlkungsentwicklung zurtickzufiihrenAsifgrund der unterschiedlichen Bodenei-
genschaften liegt das Bowen-Verhéltnis in CTRL Bek 5,5, in HOM bei 3 ~ 3,3 und in MOI bei

B ~ 1,6. Trotz der unterschiedlichen Bowen-Verhaltnisse in CTtRd HOM sind Temperatur, Feuch-
te und somit aquivalentpotentielle Temperatur in der Gsehizht, Grenzschichthdhe, CIN und CAPE
nahezu gleich (Abb. 4.8b, ¢, d und 4.9a). In MOl ist die Grehichth6he um 1230 UTC mit etwa 875
hPa um 25 hPa niedriger und die Feuchte in der Grenzschidht6ys g kg um etwa 1 g kg* ho-
her als in CTRL und HOM. In CTRL und HOM nimmt die Feuchte im &agerlauf um etwa 1 g kg
durch Einmischen trockener Luft ab, wahrend sie in MOl wedesih6heren latenten Warmeflusses am
Erdboden etwa konstant bleibt (Abb. 4.8b und f). Die Greh$dtemperatur steigt im Tagesverlauf
in CTRL und HOM durch die groRere Konvergenz des fuhlbaremméflusses starker an und erreicht
bis zu 1,5 K héhere Werte als in MOI (Abb. 4.8b und e). Die Sching oberhalb der Grenzschicht ist
um 1230 UTC in allen Modelllaufen etwa gleich (Abb. 4.9a).g&fke der niedrigeren Temperatur in der
Grenzschicht ist die Grenzschichtinversion in MOI aberk&&als in HOM und CTRL. Dies bewirkt,
zusatzlich zum Effekt durch die schwachere Konvergenz dleibdren Warmeflusses, ein langsameres
Anwachsen der Grenzschicht, so dass die Grenzschicht iniM©1430 UTC etwa 50 hPa niedriger
ist als in CTRL und HOM (Abb. 4.8c und 4.9b). Die aquivalerigotielle Temperatur ist in MOI auf-
grund der hohen Grenzschichtfeuchte héher als in CTRL unMHQas filhrt zu einem niedrigen LFC
und einer hohen CAPE von bis zu 2400 J kgAbb. 4.8d und 4.9b). Die CAPE erreicht aber auch in
CTRL und HOM am Nachmittag Werte von etwa 1900 Jkgwas fiir die Entstehung hochreichender
Konvektion ausreichend ist. In allen Modelllaufen nimmtaiudie Temperaturzunahme in der Grenz-
schicht die CIN im Tagesverlauf ab und die CAPE zu. In MOl istAlbnahme der CIN am schwachsten
und die Zunahme der CAPE am stéarksten. Bis etwa 1230 UTCasCiN in MOI niedriger als in den
anderen beiden Laufen, was nur an der hoheren Feuchte inrdezsghicht liegen kann, denn die fla-
chere Grenzschicht und niedrigere Temperatur in der Geeictg konnen geman Abbildung 2.3 nur zu
einer CIN-Erhéhung beitragen. Nach 1230 UTC sinkt die en#ICIN in CTRL und HOM auf 0,6 bzw.
0,9 J kg! ab, wahrend in MOI ein minimaler Wert von 1,7 JKgerreicht wird. Nach diesem Zeitpunkt
setzt in allen drei Laufen zwischen etwa 725 und 800 hPa egttoabkihlung ein, die hauptsachlich
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Abb. 4.8: Zeitliche Entwicklung flachengemittelter GréBerGebiet A in CTRL, MOl und HOM. Im Einzelnen
sind das der flihlbare und latente Warmefluss und die Strgshilanz a), die potentielle Temperatur
und spezifische Feuchte in 950 hPa b), die quivalentpettenfiemperatur in 950 hPa und die Grenz-
schichthéhe c), die CAPE und CIN d) und die flachengemitfBdtedenz der potentiellen Temperatur
e) und der spezifischen Feuchte f) in 950 hPa durch Horizahtektion und durch die Divergenz des

fuhlbaren bzw. des latenten Warmeflusses.
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Abb. 4.9: Flachengemittelte Profile v@h, ©esund®ggoum 1230 a) und 1430 UTC b) in Gebiet Ain CTRL, MOI

Abb. 4.10: Flachengemittelte Profile der Terme der Budgétglng fur die potentielle Temperatur um 1430 UTC

36

1230 UTC b) 1430 UTC
500 500
—-0, /i —CTRL — -0,
550 —p, 5501 | | —HoM
6001 } MOl e Beco 600 | 3
650+ % 650 1 |
o | . |
@ 700 : @ 700 :
< : < :
c 1 LFC LFC c :
£ 750 ‘ = 7501 ‘ LFC LFC
X . e i
(] B (6] B
5 800 ; S 800 ; LCL Lol
o : LCL LCL o ‘
: | \ ~—
850 - 2 oz 850 \‘ ~—
V& B s
g DR ] :
900 e 900 |
950 950 1 1\
330 340 350 360 370 380 330 340 350 360 370 380

Temperatur in K

Temperatur in K

und HOM. Der Punkt kennzeichnet das zwischen 925 und 975 aRitglteOe.

a) CTRL b) Mol
500 — 500 ;
550 1 550 1
600 { 600 {
650 1 650 1
a a
o 7001 o 7001
< <
£ 7501 £ 7501
S S
S 800 S 800+
a a
850+ 850
9001 9001
950 950

K h™

550 1
600
650 1

800

Druck in hPa

850 1
900
950 1

in Gebiet Ain CTRL a), MOl b

-1 -075-05-0.25 0 0.25 0.5 0.75 1

c) HOM
0 i i

7001
7501

-1 -0.75-0.5-0.25
K

y|

0 025 05 0.75 1
ot

LFC

Kt:

L,
<’\

~

-1 -0.75-0.5-0.25 0 0.25 0.5 0.75
K h'

) und HOM c).

1



4.2 Die Entwicklung konvektionsrelevanter Parameter im#&tgigkeit von Bodeneigenschaften

durch Horizontaladvektion verursacht wird (Abb. 4.10).GmRL ist die Abklihlung am stérksten und
fuhrt dazu, dass eine Inversion in etwa 775 hPa in CTRL ahdefbiad, wahrend sie in MOl und HOM
bestehen bleibt (Abb. 4.9b). Die Abkihlung findet in CTRL @M unter anderem unterhalb des LFC
statt und tragt direkt zu einem CIN-Abbau bei. In MOI liegsda=C ab 1230 UTC unterhalb von 800
hPa und die Abkihlung hat deshalb keinen direkten Einflugsli@auCIN. Die Kombination aus héhe-
rer Temperatur in der Grenzschicht, héherer Grenzschictitniedrigerer Temperatur direkt oberhalb
der Grenzschicht ergibt nun in CTRL und HOM trotz der niedrén Feuchte in der Grenzschicht eine
niedrigere CIN als in MOI. In den theoretischen UberlegumgeKapitel 2.2.2 wird gezeigt, dass mit
zunehmendem Bowen-Verhéltnis aber ansonsten gleicheim@adjen die Feuchte und die feuchtsta-
tische Energie in der Grenzschicht sowie die CAPE abnehmdrdie Temperatur in der Grenzschicht
und die Grenzschichthéhe zunehmen. Je griildetird, desto kleiner werden die Anderungen. Dieses
generelle Verhalten findet sich auch in den oben dargesidiftodellergebnissen wieder.

In MOI steht wegen der h6heren CAPE mehr potentielle Endigi&onvektion zur Verfligung. Trotz-
dem entsteht nur eine Niederschlagszelle und ihre Entunckliverlauft weniger intensiv als in CTRL
und HOM, in denen die CAPE niedriger ist. Ein entscheideri¢iésrium fur die Entstehung und Ent-
wicklung von hochreichender Konvektion ist demnach nidrtBletrag der CAPE sondern der der CIN.
Zu einem vergleichbaren Ergebnis gelangt auch Khodaydr @C4.0).
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4 Die Ausldsung von konvektiver Bewélkung

4.3 Auslosemechanismen fur konvektive Bewdlkung

In Kapitel 4.1 wird gezeigt, warum im siidéstlichen Teil desdéllgebietes in Gebiet A die Bedingungen
fur hochreichende Konvektion guinstiger sind als im nordlieken Teil in Gebiet B. Was aber bestimmt
die Auslésung der Konvektion in CTRL, MOI und HOM? Haufig simdWestafrika daftr thermische
Zirkulationen unterschiedlichen Ursprungs verantweohtl{Redelsperger et al., 2002). Um den Einfluss
von thermischen Zirkulationen auf die Auslésung der siertdin hochreichenden Konvektion naher zu
untersuchen, werden die moglichen Mechanismen zur Koioredduslosung (siehe Abb. 2.2) nun far
das Gebiet A analysiert.

In HOM kdnnen raumliche Unterschiede in den Termen der Eeleitgnz nur durch Unterschiede in der
Bewolkung, Orographie und Vegetation verursacht werdétrend in CTRL und MOI noch die Effek-
te durch unterschiedliche Bodenfeuchte und Bodenarterukimmen kdnnen (Abb. 4.11). Um 1200
UTC ist in allen drei Laufen in Gebiet A bei der Globalstratduein Gefélle von etwa 100 W T von
Nordwesten nach Sitdosten vorhanden, das durch schwachi#@kBag verursacht wird (Abb. 4.12a).
Vergleicht man die Verteilungen der fiihlbaren und latentéarmeflisse mit den Oberflacheneigen-
schaften, dann ist eine deutliche Abhangigkeit von Bodssifte, Bodenart und Vegetation zu erkennen
(Abb. 4.11, 4.12b und c). In allen drei Laufen ist der latewtarmefluss in Gebieten mit hohem Blatt-
flachenindex am gréRten und in CTRL und MOI fiihrt die hohereddeuchte im Sidosten zu einer
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Abb. 4.11: COSMO-Bodenart in CTRL und MOI (3: Sand, 4: sardigehm, 5: Lehm, 6: lehmiger Ton, 7: Ton)
a), COSMO-Orographie in m tiber Meeresniveau (Isolinierg GOSMO-Blattflachenindex (farbko-
diert) in CTRL, HOM und MOI b) und Bodenfeuchte in der obenstachicht von 1 cm Dicke bei
Initialisierung in CTRL c¢) und MOI d) in Gebiet A.
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Abb. 4.13: Temperatur in 2 m (farbkodiert) und Divergenz Hesizontalwindes in 10 m in 10* s~ (Isolini-
en Schrittweite (6-104s~1 ohne Null) a) und w (farbkodiert) und Globalstrahlung in W
(Isolinien) b) um 1300 UTC in Gebiet A in CTRL, MOI und HOM. Dgehwarzen Rechtecke in b)
kennzeichnen die Untersuchungsgebiete Aw und Ao.

zusatzlichen Erhéhung (Maximalwerte CTRL: 180 W4nMOI: 300 W ni 2, HOM: 180 W n12). Der
lehmige Ton, in dem von Stdwesten nach Nordosten verlaafe&dreifen (Abb. 4.11a), hat in CTRL
und MOI, trotz einer hoheren Bodenfeuchte (Abb. 4.11c undealpst mittags einen sehr niedrigen laten-
ten Warmefluss (Minimalwerte CTRL: 0 WA, MOI: 90 W m~2) und der sandige Lehm im Norden,
trotz einer niedrigeren Bodenfeuchte, einen leicht edhatenten Warmefluss (Abb. 4.12c). Ursache
dafir ist das unterschiedliche Porenvolumen (Tab. 3.1§leinVerteilung des fuhlbaren Warmeflusses
bilden sich zusétzlich die Inhomogenitaten in der Globaldung ab (Abb. 4.12a und b). Im Stdosten,
Uber dem Gebiet mit hohem Blattflachenindex (Abb. 4.11bydee die niedrigsten Werte erreicht (Mi-
nimalwerte CTRL: 240 W m?, MOI: 120 W nT 2, CTRL: 240 W n1?2), wahrend sie im Nordwesten
wegen der héheren Globalstrahlung und in CTRL und MOI zlishtavegen der niedrigeren Boden-
feuchte (Abb. 4.11c und d) etwas hoher sind. Der lehmige Teistvin CTRL und MOI einen deutlich
erhéhten fiihlbaren Warmefluss auf (Maximalwerte CTRL: 52, MOI: 480 W n12) und im Ge-
biet mit sandigem Lehm ist ein leicht reduzierter Warmeflus®eobachten. In allen drei Laufen wird
die Verteilung der bodennahen Temperatur bzw. der spdaiisEeuchte hauptsachlich durch den fuhl-
baren bzw. latenten Warmefluss bestimmt (Abb. 4.12b, c, celuder sehr niedrige latente und der hohe
fuhlbare Warmefluss tber lehmigem Ton fihren zu einem lokBeima in der bodennahen spezifi-
schen Feuchte und zu einem Maxima in der bodennahen Temper&TRL und MOI. Die bodennahe
Temperatur- und Feuchteverteilung bewirkt hohe Werte daivalentpotentiellen Temperatur und der
CAPE im Nordwesten von Gebiet A.

Das Gebiet mit der hochsten bodennahen Temperatur undgstr Feuchte in CTRL und MOI liegt
etwas hoher als die Umgebung (Abb. 4.11b, 4.12d und e). iHigriekelt sich Konvergenz im Horizon-
talwindfeld, die durch die sidwestliche Monsunstromumgrebwarts Uber das warme Gebiet hinaus
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Abb. 4.14: Zeitliche Entwicklung flachengemittelter Graf3e Gebiet Aw und Ao in CTRL. Im Einzelnen sind
das der fuhlbare und latente Wéarmefluss und die Strahlulaggba), die potentielle Temperatur und
spezifische Feuchte in 950 hPa b), die aquivalentpotenfleimperatur in 950 hPa und die Grenz-
schichthéhe c), die CAPE und CIN d) und die flachengemitfedtedenz der potentiellen Temperatur
e) und der spezifischen Feuchte f) in 950 hPa durch Horizaawaktion und durch die Divergenz des
fuhlbaren bzw. des latenten Warmeflusses.

ausgedehnt ist (Abb. 4.13a). Eine solche leeseitige enagy eines Konvergenzgebietes wird auch von
Segal et al. (1988) beschrieben. In den Gebieten mit botenrt€onvergenz werden diegw-Werte
positiv und bis 1300 UTC haben sich ausgedehnte Gebietesictievon Siidwesten nach Nordosten
erstrecken, herausgebildet, in denegiws O ist (Abb. 4.13b). Uber den Gebieten im Nordwesten und
Sudosten mit erhéhtem Blattflachenindex bleiben dig-Werte am langsten negativ. Die Gebiete mit
den ersten positiven gy -Werten korrelieren mit den Gebieten, in denen die CIN abgetvorden ist.

Um das Auftreten der ersten positiveRiwvWerte zu erklaren, wird nun der Abbau der CIN anhand von
flachengemittelten GréRRen in einem Gebiet im Westen (Géieh Abb. 4.13b) und einem im Osten
(Gebiet Ao) in CTRL analysiert. Diese beiden Gebiete weraesgewahlt, da in ihnen diegw-Werte
sehr unterschiedlich sind; in Gebiet Aw bleibgiwlange negativ, wahrend in Gebiet Ao schon friih po-
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Abb. 4.15: Flachengemittelte Profile der Differenz der ptigdlen Temperatur und der spezifischen Feuchte zwi-
schen Gebiet Aw und Ao um 0845 UTC a) und der potentiellen Esatpr in Aw und Ao um 1415

UTC b)in CTRL.
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Abb. 4.16: Flachengemittelte Profile der Terme TOT und VARY Budgetgleichung fir die potentielle Tempera-
turum 1315 UTC in Aw a) und Ao b) in CTRL.
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sitive wyirr-Werte auftreten. Die Bodenart ist in beiden Gebieten Lehohdie mittlere Bodenfeuchte ist
in Gebiet Ao nur geringfiigig héher als in Aw (Abb. 4.11a undAdjerdings ist in Gebiet Aw der Blatt-
flachenindex deutlich grof3er als in Ao (Abb. 4.11b), was ne Bowen-Verhéaltnis vofi ~ 3,5 in Aw
und 3 =~ 5,0 in Ao fuhrt. Die Strahlungsbilanz ist in Gebiet Aw aufgruddr héheren Globalstrahlung
hoher als in Ao (Abb. 4.14a). Die Konvergenz des fuhlbarerrmaé¢diusses ist in Gebiet Ao trotz des
niedrigeren Flusses am Erdboden um fast 1K $téarker als in Aw (Abb. 4.14a und e). Dies ist eine Fol-
ge der unterschiedlichen Temperaturprofile, denn die kufhiGebiet Ao unterhalb von 850 hPa warmer
und zwischen 675 und 850 hPa kalter als in Aw (Abb. 4.15a).ubadist das Einmischen warmer Luft
an der Grenzschichtoberseite in Gebiet Ao starker als inSdarke horizontale Kaltluftadvektion fiihrt
in Gebiet Ao dazu, dass die Temperatur trotz der grol3en Kgeme des flihlbaren Warmeflusses weni-
ger stark zunimmt als in Aw und die Temperatur um 1400 UTC iddre Gebieten gleich hoch ist (Abb.
4.14b und e). Die spezifische Feuchte in der Grenzschicht Gebiet Aw hoher als in Ao. Die Diffe-
renz verschwindet allerdings bis 1400 UTC, da in Gebiet Asv@renzschicht wegen einer trockeneren
Entrainmentschicht (Abb. 4.15a) starker austrocknetral&a (Abb. 4.14f). In Gebiet Ao wéchst die
Grenzschicht starker an als in Aw (Abb. 4.14c). Dafir ist 100 UTC allein die starkere Konvergenz
des fuhlbaren Warmeflusses und danach zusatzlich eineggegimnversionsstarke und Aufsteigen in
Gebiet Ao und Absinken in Aw im Bereich der Grenzschichtsb#e verantwortlich. Die Bedingungen
in der Grenzschicht fiihren zu einer hoheren aquivalentgpieteen Temperatur und CAPE in Gebiet Aw
(Abb. 4.14c und d). Die CIN sinkt in Gebiet Ao nach 1200 UTC aufkg! ab, wahrend sie in Aw
nur bis auf etwa 2 J kg' zuriickgeht. Die Ursache fiir den starken CIN-Riickgang ini€éeko kann
nicht in der Temperatur und/oder Feuchte in der Grenzsthézen, da die Unterschiede in den beiden
Gebieten im Tagesverlauf eher kleiner werden (Abb. 4.1MBth 1200 UTC setzt sich in Gebiet Ao
oberhalb der Grenzschicht im Mittel Aufsteigen und in Aw Aib&n durch, was zu einer Nettotempera-
turabnahme bzw. -zunahme und dadurch zu einer Labilisggoaw. Stabilisierung fuhrt (Abb. 4.15b und
4.16). Dies und die hohere Grenzschicht in Gebiet Ao erkl@ien kompletten CIN-Abbau nach 1300
UTC. Grenzschichthéhe, LCL und LFC liegen dann in Gebiet Aeiner Hohe (Abb. 4.15b). Wegen
der trockenadiabatischen Schichtung in der Grenzschithpecht diese Hohe dem CCL, was bedeutet,
dass Luftpakete aus der Grenzschicht bis zur Sattigundgesyds konnen und Bewdlkung entsteht.

Der Abbau der CIN und die Entwicklung konvektiver Bewdlkualg 1300 UTC in Gebieten, in denen
wgirr > O ist, erklart die Reduktion der Globalstrahlung in diesebi@ten (Abb. 4.13b). In den nachsten
Stunden nimmt die Globalstrahlung in den Gebieten mit p@sitwgis-Werten in allen drei Laufen von
Nordosten her ab. Der Rickgang der Globalstrahlung istatargrof3ten, wo der Wolkenbedeckungs-
grad am hdchsten und diegw-Werte am l&ngsten positiv sind. Der Rickgang ist raumlicintnho-
mogen und in jedem Simulationslauf unterschiedlich. Dieb@lstrahlung verringert sich aber in jedem
Lauf um Uber 60 %. Die Ausbreitung der Bewdlkung nach Westeh$iiden verlangsamt sich bei Er-
reichen der Gebiete mit hoherem Blattflachenindex, da denvgl;-Werte noch l&anger negativ bleiben.
Nach Segal et al. (1986) kann es unter solchen inhomogemstr&ilungsbedingungen zur Ausbildung
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2.2E 2.4E 2.6E

Abb. 4.17: Temperatur in 2 m (farbkodiert) und Divergenz Hesizontalwindes in 10 m in 10* s~1 (Isolinien
Schrittweite 05-10“4s~1 ohne Null) a) und w (farbkodiert) und Globalstrahlung in W T (Isoli-
nien) b) um 1500 UTC in Gebiet A in CTRL.

thermischer Zirkulationen durch bodennahe Temperatdigméen kommen. Die Temperatur unterhalb
der Bewoélkung ist etwa 1 °C niedriger als in der wolkenlosendgbung (Abb. 4.17a). Die bewdélkten
Gebiete sind mit bodennaher Divergenz und die wolkenlos@nmeren Gebiete mit bodennaher Kon-
vergenz verbunden. Die starkste Konvergenz ist im BeredcWéblkenrander zu beobachten und erklart
die hohen positiven w-Werte am Rand der Bewdlkung (Abb. 4.17b). Die Divergenz dessldamit ver-
bundene Absinken unterhalb der Bewo6lkung fuhrt dazu, desws/g:-Werte teilweise negativ werden,
obwonhl keine CIN vorhanden ist.

Um 1430 UTC verlauft der westliche Rand der Bewdlkung in CTipdL etwa 1,75° E von Norden
nach Suden und in HOM reicht er von etwa 2,1° E im Norden biSHE,8n Stden (Abb. 4.18a). In MOI
hat sich die kraftigere Bewdlkung nur bis etwa 2,0° E im Westad 11,65° N im Stiden ausgedehnt.
Mit Auftreten der hohen positiven y¢-Werte ist ein Anwachsen der flachen Bewélkung nach 1430 UTC
in CTRL zu beobachten (Abb. 4.18a und 4.19a). Feuchte auSiggrzschicht wird mittels Vertikalad-
vektion in die flache Bewolkung hineintransportiert und emint zur Kondensation (Abb. 4.19b). Die
Bewdlkung wachst weiter nach oben an und sobald sie in deeidedes AEJ gelangt, verlagert sie
sich nach Westen. Innerhalb der nachsten 45 min hat sie si¢h20 km nach Westen verlagert und
erstreckt sich Uber einen Hohenbereich von 600 bis 800 hBh. (A19c). Zu diesem Zeitpunkt befin-
det sich westlich der Konvektionsbewolkung ein Gebiet retjativen wj-Werten, so dass es zu einer
Unterdriickung der positiven Vertikalwinde kommt (Abb. 8clund 4.19e). Die Vertikaladvektion von
Feuchte in die Wolke verschwindet und es kondensiert keiitevee Wasserdampf (Abb. 4.19f). Ver-
dunstung fihrt zu Auflésung der Bewdlkung. Das zeigt, dagmtie wig-Werte im Anfangsstadium
der Entwicklung von hochreichender Konvektion diese wirtazken kdnnen.

In CTRL und HOM sind am stdlichen Rand der Bewoélkung um 150@iEutlich zwei Gebiete mit
hohen positiven wi-Werten zu erkennen (Abb. 4.18b). Das eine erstreckt siGeiniet A1 von 2,5° E,
11,8° N bis 2,7° E, 11,45° N und das andere befindet sich ines&# etwa zwischen 2,0 - 2,2° E
und 11,4 - 11,6° N. In diesen Gebieten findet die AuslésungZedlen statt, die sich anschlieRend zu
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Abb. 4.18: wi (farbkodiert) und Globalstrahlung in WA (Isolinien) um 1430 a), 1500 b), 1515 c), 1530 d),
1545 e), 1600 f) und 1630 UTC @) in Gebiet A in CTRL, MOI und HODIe schwarzen Rechtecke
kennzeichnen die Untersuchungsgebiete A1, A2 und ACIN.
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Abb. 4.19: Vertikalschnitt des Fliissigwassergehaltdadiert), des Vertikalwindes in n$ (Isolinien Schritt-
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weite 0,1 m s ohne Null) und des Horizontalwindes in m's(Vektorpfeile) a), ¢) und e) und der

Anderung der spezifischen Feuchte durch Phasenumwandarbgddiert) und durch Vertikaladvek-
tion in g kg 1 h~1 (Isolinien Schrittweite in 0,5 in g kgt h~ ohne Null) b), d) und f) bei 11,5° N um
1445, 1515 und 1530 UTC in CTRL.
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Abb. 4.20: Zeitliche Entwicklung des gemittelten LCL, LEund EL in Gebiet A1 in CTRL.

hochreichender Konvektion mit Niederschlag ausbildenyAbhla und c), so dass anhand von Detailun-

tersuchungen ihre Entstehung gut analysiert werden kann.

In Gebiet Al in CTRL fallt ab etwa 1300 UTC das mittlere LCL @f@ihr mit der mittleren Grenz-
schichthéhe zusammen (Abb. 4.20). Es entsteht flache Ktooweldie ab 1345 UTC einen mittleren
Flussigwassergehalt von mehr al®0 g kg™* hat (Abb. 4.21a). Das LFC liegt vor 1400 UTC oberhalb
von 775 hPa (Abb. 4.20 und 4.22a). Danach sinkt es aufgruma kontinuierlichen Labilisierung durch
Vertikaladvektion oberhalb der Grenzschicht und durcte @onahme der aquivalentpotentiellen Tem-
peratur in der Grenzschicht auf Hohe des LCL unahzZ800 hPa ab (Abb. 4.20 und 4.22). Um 1400
UTC fallt das EL kurzfristig auf 775 hPa ab. Der Grund daflr dass durch das Absinken des LFC
auf die Hohe von jzdas EL mit der Obergrenze der Grenzschichtinversion zusaféiit, erkennbar
im OgsaProfil in Abbildung 4.22a. Die Inversion wird aber schonxdanach durch Vertikaladvektion
abgebaut, so dass das EL wieder auf 150 hPa ansteigt. Weg&oaenadiabatischen Schichtung in
der Grenzschicht entspricht nach 1400 UTC das LFC dem CCleark@nn freie Konvektion einsetzen.
Bis die Konvektion tiber 775 hPa hinaus anwachst, dauert@shie etwa 1445 UTC. Erst eine kontinu-
ierliche Zunahme der mittleren spezifischen Feuchte oliesum 775 hPa durch Vertikaladvektion und
turbulentes Ausmischen von Feuchte aus der Grenzschictitdézu, dass das NSD kleiner als 2 wird
(Abb. 4.21a und b) und das Kriterium fur hochreichende Kétive erflillt ist.

Durch unterschiedliche Bewdlkung und turbulente Flisdstehen bodennahe Temperaturgradienten
von etwa 1 °C, die mit Konvergenz und Divergenz im bodenndimizontalen Windfeld verbunden
sind (Abb. 4.23a). Um 1515 UTC ist ein deutlicher Zusammaghawischen bodennaher Konvergenz,
Aufsteigen und Anwachsen der Bewdlkung zu erkennen: zwis@)45 - 2,6° E, 11,4 - 11,65° N und
2,25-2,35°E, 11,7 - 12,0° N bewirkt Konvergenz verstariatsteigen, was sowohl im Vertikalschnitt,
der Uber die Breitengrade gemittelt ist (Abb. 4.24b), alshan positiven w;;-Werten (Abb. 4.18c) zu
erkennen ist. Aber nur in letztgenanntem Bereich ist eimeacisender Nachschub von Feuchte aus der
Grenzschicht in die Wolke durch Vertikaladvektion von (iBeg kg™t h~! vorhanden, der fiir eine In-
tensivierung der Bewdlkung notig ist (Abb. 4.24a). Mit zbneender vertikaler Ausdehnung nach oben

47



4 Die Ausldsung von konvektiver Bewélkung

Druck in hPa

Druck in hPa

500
550
600

650 |
700 |
750 |
800 ¢
850 |
900 |

950

500
550
600

650 |
700 |
750 |
800 f
850 |
900 f

950

SO B N W b~ 01 O

9 10 11 12 13 14 15 16 17 18
Zeitin UTC NSD

6
5
4
3
-2
1
\\\\\\\\‘\‘\\\\\,0
9 10 11 12 13 14 15 16 17 18

Zeitin UTC NSD

Druck in hPa

Druck in hPa

b) A1 1430 UTC
500 : : , : ‘
‘ ‘ . —=ToT
550 1 ""':'HADV
ool N e
‘ ‘ ) . —-+dEdz
650 1
700
750 N N
; ; DI : wo
B B /] N
800 - : S e 3
— // w
850 1 | :
: : 114 : :
900 i | :
s S [ s
950 4 : :
15 -1 -05 0 05 1 15
g kg™ h7
d) A2 1430 UTC
500 e e
) T
550 1 \ ,_.ADV
S N A | TR ——sY
—i—dEdz
650 s
700
750 4
—_—— wo
8001 <G
- - - - wu
850 1
900
950

-25-2-15-1-050 05 1 1.5 2 25
g kg™ h7

Abb. 4.21: Zeitliche Entwicklung des NSD (farbkodiert) unfiachengemittelten Fllissigwassergehalts
(0,01 gkg?® Isolinie) a) und c) und flachengemittelte Profile der Terme Bedgetgleichung
fur die spezifische Feuchte b) und d) in den Gebieten A1 unchAZTIRL.
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Abb. 4.23: Temperatur in 2 m (farbkodiert) und Divergenz Hesizontalwindes in 10 m in 1¢* s~1 (Isolinien
Schrittweite 1: 104 s~1 ohne Null) um 1515 a) und 1530 UTC b) in CTRL.
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Abb. 4.24: Vertikalschnitt der Anderung der spezifischendfge durch Phasenumwandlung (farbkodiert) und
durch Vertikaladvektion in g kgt h—1 (Isolinien Schrittweite in 0,5 g kgt h~1 ohne Null) a) und Ver-
tikalschnitt des Fliissigwassergehalts (farbkodiers}, \dartikalwindes in m st (Isolinien Schrittweite
in 0,02 b) bzw. 0,05 ms! ¢) und d) ohne Null) und des Horizontalwindes in mt §Vektorpfeile) b),
¢) und d) um 1515, 1530 und 1545 UTC gemittelt zwischen 11c4110° N in CTRL.
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a) 1500 UTC b) 1600 UTC
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Abb. 4.25: Temperatur in 2m (farbkodiert) und Divergenz Hesizontalwindes in 10 m (Isolinien Schrittweite
0,5-107*s1 ohne null) um 1500 a) und 1600 UTC b) in CTRL. Zur OrientierusigGebiet A2
markiert.

gelangt die Bewolkung in den Einflussbereich des AEJ, wddsie nach Westen verlagert wird. Zwi-
schen 1515 und 1530 UTC verdoppeln sich die gemittelterikédtinde (Abb. 4.24b und c). Die Zelle
erreicht dann einen Bereich zwischen 2,1 und 2,3° E, in denbddennahe Temperatur in CTRL auf-
grund der Bodeneigenschaften hoher als in der UmgebungiisKonvergenz vorliegt (Abb. 4.23b),
was den Vertikalwind verstarkt. Der mittlere Fliissigwagsbalt nimmt bis 1600 UTC auf,8 g kg™t

zu (Abb. 4.24d). Danach kommt die Zelle in ein Gebiet mit em&Eheren aquivalentpotentiellen Tempe-
ratur in der Grenzschicht und es beginnt zu regnen (Abb)4.1a

In HOM findet die Auslosung einer Zelle etwa an der gleichesll&istatt, aber die gesamte Entwick-
lung verlauft um etwa 15 min verspétet. Ansonsten sind dielig Entwicklung der konvektiven Zelle
in CTRL beschriebenen Prozesse sehr ahnlich. Daraus k&olgere werden, dass in dem vorliegenden
Fall die Bodenfeuchte- oder Bodenartanomalien nicht prifiiédie Auslosung und Entwicklung der
hochreichenden Konvektion verantwortlich sind. So femiHiOM die zuséatzliche Verstéarkung der Zelle
durch erhohte wi-Werte zwischen 2,2 - 2,3° E, die durch die unterschiediicBedeneigenschaften
hervorgerufen werden. Das deutet darauf hin, dass die &ygamik der Zelle in diesem Stadium der
Entwicklung bereits so grol3 ist, dass sie sich bei ausreddma Nachschub von Feuchte selbststandig
intensiviert.

Die Niederschlagszelle, die ihren Ursprung in Gebiet A2 aatwickelt sich in CTRL und HOM eben-
falls nahezu gleich. Lediglich die Intensivierung findetH®M 15 min friher statt. In Gebiet A2 ver-
starken sich die positivengg-Werte nach 1430 UTC am stidwestlichen Rand kraftiger Bewiijkdie
sich zwischen 2,0 und 2,2° E und 11,4 und 11,6° N befindet (Al8b). Dieses Gebiet liegt auf einem
Plateau, das etwa 100 m hoher als die Umgebung ist (Abb. ¥ \rha moglicherweise zum verstarkten
Aufsteigen beitragt. Westlich davon, Gber dem flacherem@@id zwischen 1,9 und 2,0° E und unterhalb
von Bewdlkung, sind um 1500 UTC in CTRL Divergenz im boderarakVindfeld und negative yy-
Werte vorhanden (Abb. 4.18b und 4.25a). In dem Bereich nsitipen wyg-Werten bildet sich flache,
kraftige Bewolkung (Abb. 4.18b und c¢). Die Berechnung de®Ni8 das Gebiet A2 in CTRL zeigt, dass
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Abb. 4.26: Vertikalschnitt des Fliissigwassergehaltdoifadiert), des Vertikalwindes in nr$ (Isolinien Schritt-
weite 0,05 a) bzw. 0,1 m'$ ¢) ohne Null) und des Horizontalwindes in m's(Vektorpfeile) a) und
c), der Anderung der spezifischen Feuchte durch Phasenuwthway(farbkodiert) und durch Vertikal-
advektion in g kgt h~1 (Isolinien Schrittweite 0,5 g kgt h~1 ohne Null) b) und der Anderung der
potentiellen Temperatur durch Phasenumwandlung (faiiekiydind durch Vertikaladvektion in K
(Isolinien Schrittweite 10 K h! ohne Null) d) um 1600 und 1630 UTC gemittelt zwischen 11,4 und
11,7°Nin CTRL.
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4.3 Auslésemechanismen fiir konvektive Bewdlkung

Bewdlkung mit einem Wolkenwassergehalt von mehr atl@y kgt in guter N&herung erst bei einem
NSD von Kleiner als 2 auftritt (Abb. 4.21c und d). Wie in Gab#dl, wéchst die Bewoélkung erst nach
1500 UTC mit einer Abnahme des NSD durch eine Zunahme deifisoben Feuchte oberhalb von 775
hPa durch Vertikaladvektion und turbulentes Ausmischenfsuchte aus der Grenzschicht an. Hat die
Bewdlkung sich bis in den Bereich des AEJ ausgedehnt, \extlage sich nach Westen und erreicht nach
1545 UTC einen Bereich mit negativergWerten zwischen etwa 1,9 - 2,0° Eund 11,4 - 11,6° N (Abb.
4.18e). Innerhalb der Wolke setzt Verdunstung ein. Ndndlinod westlich des Gebietes mit negativen
wgi -Werten befinden sich Gebiete, die seit etwa 1500 UTC wotlesind und in denen dadurch eine
bis zu 3 °C héhere bodennahe Temperatur als in der Umgeburaghie(Abb. 4.25b). Das bodennahe
Windfeld ist dort konvergent, was zu Aufsteigen und hohesitp@n wyi-Werten fiihrt (Abb. 4.18e
und f). Bei Erreichen dieser Gebiete erfahrt die Zelle etaeke Intensivierung und wegen der hohen
Vertikalwinde setzt Feuchtenachschub aus der Grenzgdhiche Wolke durch Vertikaladvektion von
bis zu 35 g kgt h™1 ein (Abb. 4.26a und b). Das fiihrt dazu, dass der Fliissigwgeisalt trotz der
Uberquerung des Gebietes mit negativegywVerten im Mittel zunimmt und die Bewolkung nach oben
anwachst. Die Temperatur in der Wolke nimmt um 1630 UTC ddtohdensation zu und es kommt
zu verstarktem Aufsteigen innerhalb der Wolke (Abb. 4.26d d). Nach 1630 UTC erreicht die Zelle
ein Gebiet mit einer héheren aquivalentpotentiellen Teatpe in Bodennahe und es fallt Niederschlag
(Abb. 4.1a).

In MOI wird eine Niederschlagszelle (Abb. 4.1b) um 1500 UTéC étwa 2,8° E ausgeldst. Der stidwest-
liche Rand flacher Bewélkung wéchst, geférdert durch Heborder Grenzschicht, bis in den Bereich
des AEJ an (Abb. 4.27a). In den nachsten 60 min intensivgrtde Zelle und verlagert sich nach Wes-
ten (Abb. 4.27b und c). Die Zelle liegt um 1545 UTC bei etwa 225° E und 11,7 - 12,0° N (Abb.
4.18e und 4.27b) und die zwischen 11,6 und 12,0° N gemitt&feztikalwinde erreichen unterhalb der
Zelle Werte von maximal @ m s™1. Nach 1600 UTC dringt die Zelle westlich von etwa 2,3° E inegin
Bereich mit negativen - und positiven CIN-Werten ein (Abb. 4.18f). Das hat zur egldass die
Vertikalwinde und damit der Feuchtetransport aus der Gighizht in die Bewoélkung nachlassen (Abb.
4.27c¢ und d). Die Zelle beginnt nach 1600 UTC zu regnen, almhdden fehlenden Feuchtenachschub
|6st sich die konvektive Bewolkung auf (Abb. 4.27e und f)r Diederschlag halt nur etwa 30 min an
(Abb. 4.1b). Offensichtlich sind die negativeryy+Werte daftir verantwortlich, dass sich die Nieder-
schlagszelle auflést und sich nicht, wie in CTRL und HOM, eseiititensiviert. Da sie fir die Auflésung
der konvektiven Niederschlagszelle verantwortlich ssull die Ursache fiir die Entwicklung der nega-
tiven wyjis-Werte bzw. positiven CIN-Werte in einem Gebiet bei 2,1 *E3und 11,8 - 12,0° N (Gebiet
ACIN in Abb. 4.18) néher untersucht werden.

In Gebiet ACIN herrscht schon um 1230 UTC aufgrund hoherféairdr Warmeflisse (Abb. 4.12b) eine
um etwa 2 °C héhere Temperatur als in der Umgebung, wodurzh bsdennaher Konvergenz kommt
(Abb. 4.28a). Damit verbunden ist horizontale DivergenzlanGrenzschichtoberseite in etwa 850 hPa
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4 Die Ausldsung von konvektiver Bewélkung

(Abb. 4.29a). Westlich davon, Uber dem kalteren GebietastHorizontalwind in der Grenzschicht di-
vergent und dariiber konvergent. Das bewirkt im Mittel in BEBCIN bis etwa 775 hPa Aufsteigen
und dariiber Absinken (Abb. 4.29b). Die damit verbundeneperaturabnahme zwischen 775 und 850
hPa fuhrt, zusammen mit einer stetigen Temperaturzunamaer iGrenzschicht, zu einem Absinken des
LFC auf etwa 800 hPa nach 1245 UTC und zu einem komplettendAtbamittleren CIN (Abb. 4.30a,
4.31a und b). Zur gleichen Zeit sinkt das EL auf etwa 775 hRaalin dieser Hohe eine konvektions-
hemmende Inversion existiert (Abb. 4.31c). Nach 1300 UTt@ad0 min nachdem die CIN an einigen
Stellen in Gebiet ACIN Uberwunden worden ist, tritt flachenkektionsbewolkung auf, deren oberer und
unterer Rand in etwa mit den berechneten LCL- und EL-Werbamainstimmt. Bereits nach 1315 UTC
steigt die mittlere CIN in Gebiet ACIN durch einen Rickgarey dpezifischen Feuchte in der Grenz-
schicht durch Einmischen trockener Luft aus der flachen Bewd auf etwa 1 J kgt an (Abb. 4.31a
und b). Wegen der Reduktion der Globalstrahlung durch diedeing wird die bodennahe Temperatur
in Gebiet ACIN bis zu 3 °C kuhler als in der Umgebung (Abb. 48er Temperaturgradient kehrt
sich um, wodurch es in Gebiet ACIN zu Divergenz in Bodennaieim Mittel zu Absinken unterhalb
von 550 hPa kommt (Abb. 4.29c und d), was zu einer Nettoteatppeaunahme oberhalb von 900 hPa
fuihrt (Abb. 4.30b). Das ist fiir den Anstieg der CIN nach 14300.auf etwa 5 J kgt und die negativen
Wit -Werte verantwortlich (Abb. 4.18 und 4.31a). Wenn die Nisdklagszelle um etwa 1600 UTC in
den Bereich mit negativen g%-Werten eindringt, liegt die mittlere CIN bei tiber 4 J®gDiese Werte
sind hoch genug, um die Vertikalwinde zu unterdriicken. Cdstr Folge, dass die Zelle sich auflost.
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Abb. 4.27: Vertikalschnitt des Fliissigwassergehaltsbiadiert), des Vertikalwindes in n$ (Isolinien Schritt-
weite 0,05 m s ohne Null) und des Horizontalwindes in mls(Vektorpfeile) a), b), ¢) und e) und der
Anderung der spezifischen Feuchte durch Phasenumwandérbgddiert) und durch Vertikaladvekti-
onin g kg h~1 (Isolinien Schrittweite in 1 g kg* h~* ohne Null) d) und f) um 1500, 1545, 1600 und
1615 UTC gemittelt zwischen 11,6 und 12,0° N in MOI.

55
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Abb. 4.28: Temperatur in 2 m (farbkodiert) und Divergenz Hesizontalwindes in 10 m in 10* s~1 (Isolinien
Schrittweite 05-10"4 s ohne Null) um 1230 a) und 1430 b) in Gebiet A in MOI. Das schwarz
Rechteck kennzeichnet das Untersuchungsgebiet ACIN.
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Abb. 4.29: Vertikalschnitt der potentiellen Temperatuiir(Isolinien), des Horizontalwindes in m'$ (Vektor-
pfeile) und der Divergenz des Horizontalwindes (farbkaile) und ¢) und des Vertikalwindes (farbko-
diert) b) und d) um 1230 und 1430 UTC gemittelt zwischen 1h@ 12,0° N in MOI. Die senkrechten
schwarzen Linien markieren den westlichen und dstlicherdRies Gebietes ACIN.
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a) 1230 UTC b) 1430 UTC
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Abb. 4.30: Flachengemittelte Profile der Terme TOT und VARY Budgetgleichung fir die potentielle Tempera-
tur um 1230 a) und 1430 UTC b) in Gebiet ACIN in MOI.
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Abb. 4.31: Zeitliche Entwicklung flachengemittelter Graf3e Gebiet ACIN in MOI. Im Einzelnen sind das CIN
a), potentielle Temperatur und spezifische Feuchte in 9aM®hind LCL, LFC, zund EL c).
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5 Der Einfluss von Bodenfeuchteinhomogenitaten auf die
Entwicklung eines mesoskaligen konvektiven Systems

Im CTRL-Lauf entsteht ein MCS, der sich mit dem AEJ nach Westerlagert. Auch aufgrund von
Bodenfeuchte- und Vegetationsinhomogenitaten treterraméhder Westwartsverlagerung des MCS in
einigen Regionen starke Unterschiede im Niederschlaglanfden Einfluss von Bodenfeuchteinhomo-
genitaten auf die Modifizierung des MCS und seines Nied&gshsystematisch zu untersuchen, wird
die Bodenfeuchte im Vergleich zum HOM-Lauf in einem Streifsvischen 3,0 und 1,0° W (i) um 35 %
auf 8,3 Vol.-% reduziert (BANDT-Lauf, kurz BANDT) und (ii)ud Feldkapazitat auf 34,0 Vol.-% er-
hoht (BANDF-Lauf, kurz BANDF) (Abb. 5.1). Wie sich zeigt, steht durch den Streifen zusatzlicher
konvektiver Niederschlag, so dass sowohl die AuslésungKamvektion als auch die Modifizierung
des MCS untersucht werden kann. Analysiert werden, ertispnel den Ausflihrungen im Theorieteil,
die fur hochreichende Konvektion als relevant angeseh&neresse. Die Untersuchungen werden im
Wesentlichen im Vergleich zu den Ergebnissen in HOM digktitDie Vorgehensweise ist wie folgt: (i)
Zunachst werden die Niederschlagsfelder in HOM, BANDT, B2\und CTRL miteinander verglichen.
(i) Dann werden die konvektionsrelevanten, préakonvekiiBedingungen im Bereich der feuchten und
trockenen Streifen analysiert, die Ursachen fur ihre Wutgiede diskutiert und die Modifikation, die
das MCS erfahrt, wenn es sich den trockenen und feuchteiieBtréhert, erortert. (iii) Abschliel3end
werden die Mechanismen fir die Auslosung von zuséatzlichenvektiven Niederschlag untersucht.

Ein zwischen 11,5 und 14,0° N gemittelter Hovmoller-Plagkedass nach 1600 UTC bei etwa 2,0° E
in allen Laufen der erste Niederschlag fallt (Abb. 5.2). Bieslésung dieser Niederschlagszellen in

a) BANDT b) BANDF
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15N 1 = B o5 15N1 : = H25
14N 1 — 20 14N = 20
e H Lo e | |
13N . : 18 13N A 18
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Abb. 5.1: Bodenfeuchte in der obersten Schicht von 1 cm Dieiénitialisierung in BANDT a) und BANDF b).
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a) HOM b) BANDT
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Abb. 5.2: Hovmadller-Plot des Niederschlags gemittelt zlen 11,5 und 14,0° N von 0600 UTC am 11. Juni bis
0600 UTC am 12. Juniin HOM a), BANDT b), BANDF c) und CTRL d).
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Abb. 5.3: Niederschlagssumme von 0000 UTC bis 1900 UTC andurii.a), c) und e) und bis 0200 UTC am 12.

Juni b), d) und f) in HOM, BANDT und BANDF. Die senkrechten s@rzen Linien markieren den Strei-
fen mit geanderter Bodenfeuchte und die schwarzen Reahtesinzeichnen die Untersuchungsgebiete
S1, S2, 0S1 und OS2.
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Systems

CTRL und HOM wird in Kapitel 4 untersucht. Das Niederschigegjsiet verlagert sich in den folgen-
den Stunden nach Westen und hort in BANDT gegen 2100 UTC b 610° E auf zu regnen (Abb.
5.2b). Nach 2200 UTC setzt in BANDT bei etwa 1,5° W wieder Miethlag ein, der sich rasch in-
tensiviert und nach Westen verlagert. So entsteht nordtich11,5° N zwischen etwa 1,5 und 0,0° W
eine Lucke in der Niederschlagsverteilung, die in HOM nigtrkommt (Abb. 5.3b und d). Gegen 1800
UTC entstehen in BANDT zwischen 13,0 und 14,0° N und bei etv®°LN weitere Niederschlags-
zellen Uber dem trockenen Streifen zwischen 3,0 und 2,5°i8\sidh ebenfalls nach Westen bewegen
(Abb. 5.2b und 5.3c). In BANDF ist die Niederschlagsintéitstwischen etwa 0,5° W und 0,5° E groRRer
als in HOM und BANDT (Abb. 5.2c). Das liegt wahrscheinlichraia, dass in diesem Bereich zusatzli-
che Niederschlagszellen ausgelost werden, die in HOM undBRnicht auftreten und die Zellen, die
sich von Osten nahern, starker regnen (Abb. 5.3e und f). INBR lasst der Niederschlag nach 2100
UTC westlich von 0,5° W nach und hort schlieBlich zwischeéh)d 2,0° W voéllig auf (Abb. 5.2c und
5.3f). Nach 0100 UTC am 12. Juni 2006 setzt westlich von etypa 8/ wieder Niederschlag ein. Die
Entwicklung des MCS in CTRL verlauft qualitativ wie in BANDRbb. 5.2d). Der Niederschlag lasst
westlich von 1,0° W nach und reintensiviert sich westlicm wtwa 3,5° W. Es wird vermutet, dass die
unterschiedlichen Niederschlagsfelder sowohl durch Modifikation des MCS durch eine Anderung
der konvektionsrelevanten Parametern, wie CAPE und CiNaath durch die zusatzliche Auslésung
von Niederschlagszellen entstehen. In den nachsten baibschnitten wird die rdumliche und zeitli-
che Entwicklung der konvektionsrelevanten Parameteryaigat und ihre Auswirkungen auf das MCS
untersucht.

5.1 Die Entwicklung der prakonvektiven Bedingungen

Die CAPE weist in HOM in einem west-ostorientierten Streigsvischen 10,0 und 15,0° N die hdochsten
Werte auf (groRer als 1250 Jkb (Abb. 5.4a). Die CIN ist den ganzen Tag lber im Siidostenriried
ger als im Nordwesten, wobei im Siidosten verbreitet Wegmgt als 20 J kgt erreicht werden (Abb.
5.4b). Die hohen Werte im Stden und Osten um 1900 UTC gehardtiederschlagszellen, die nach
1600 UTC entstanden sind. Die trockenen und feuchten 8treifirken sich auf die Verteilung von
CAPE und CIN aus. In BANDT ist die CAPE uber dem trockenen ifénestellenweise um mehr als
600 J kgt niedriger als in HOM, erreicht aber meist immer noch Weri3gr als 1000 J kgt (Abb.
5.4c). Die CIN ist Uber dem trockenen Streifen reduziert waischwindet dort bis etwa 1700 UTC in
groRen Teilen (Abb. 5.4d). Zu diesem Zeitpunkt setzt wastlind dstlich des Streifens ein kraftiger
CIN-Aufbau ein, der dazu fuhrt, dass um 1900 UTC die CIN in BANin einem etwa 1,0° breiten
Gebiet westlich und 6stlich des Streifens um bis zu 40} kghoht ist. Die Gebiete mit einer um mehr
als 100 J kg héheren CIN als in HOM iiber dem trockenen Streifen stehen usa@imenhang mit
Niederschlagszellen, die in HOM nicht auftreten. In BANBEdie CAPE Uber dem Streifen und etwa
2,0° dstlich davon um mehr als 2500 Jkchoher als in HOM (Abb. 5.4e). Der feuchte Streifen weist
um 1900 UTC eine um bis zu 100 Jkgerhohte CIN auf, die im nérdlichen Teil des Gebietes bis etwa
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0,0° W ausgedehnt ist (Abb. 5.4f). Westlich und 6stlich dabaten CIN befinden sich bis zu 2,0° breite
Gebiete, in denen die CIN um etwa 20 Jkgyeringer als in HOM ist.

Fur die raumliche und zeitliche Entwicklung von CAPE und &idhnen die Temperatur und Feuchte in
der Grenzschicht, die Grenzschichthéhe und/oder die Bitimig oberhalb der Grenzschicht verantwort-
lich sein (Kap. 2.2). Deshalb wird zunachst untersucht, digetrockenen und feuchten Streifen diese
Grol3en beeinflussen. Bei ungestorten Verhaltnissen (H@MJié Ausdehnung der Grenzschicht um
1500 UTC mit der der Monsunschicht identisch (Abb. 5.5a8.68streckt sich bis in eine Hohe von etwa
825 hPa. Im westlichen Teil des Modellgebietes herrschirieine nordwestliche und im 6stlichen Teil
eine sudwestliche Stromung vor. Dariiber dreht der Wind Nloeden auf Osten. Uber dem Streifen mit
geanderter Bodenfeuchte entwickeln sich maodifizierte @enichten, die wegen der Monsunstromung
um 1500 UTC um etwa 0,4° nach Osten verlagert sind (Abb. 5n8ce). In BANDT entsteht Uber dem
Streifen mit reduzierter Bodenfeuchte eine warmere, gneke und hdhere Grenzschicht als in HOM
(Abb. 5.5¢ und d). Wegen der um etwa 25 hPa héheren Grenhs@hiBANDT ist die potentielle Tem-
peratur zwischen 800 und 750 hPa geringer und die spezifisehehte hoher als in HOM. Ostlich und
westlich des Streifens befinden sich etwa zwischen 850 uAchPa Bereiche, in denen BANDT tro-
ckener und warmer ist als HOM. In BANDF ist die Grenzschidmiidem feuchten Streifen kuhler und
feuchter als in HOM und reicht um 1500 UTC nur bis etwa 875 h&zb( 5.5e und f). Sie ist somit
um etwa 75 hPa niedriger als in HOM. Das flhrt zu einer héh&mmperatur und niedrigeren Feuchte
zwischen etwa 850 und 800 hPa in BANDF im Vergleich zu HOM.dbudie horizontalen Temperatur-
unterschiede in der Grenzschicht bilden sich in BANDT und\B* thermische Zirkulationen aus, die
an den Differenzen im horizontalen Windfeld in Bezug auf HQilerkennen sind (Abb. 5.5¢ und e).
Im unteren Teil der Grenzschicht Uber dem trockenen Stredfieder Westwind im westlichen starker
und im éstlichen Teil schwécher als in HOM. Uber dem feucl8ggifen ist die Verteilung der Horizon-
talwinddifferenz genau entgegengesetzt. Daraus redudiree Konvergenz im Horizontalwind Giber dem
trockenen Streifen unterhalb von 825 hPa (Abb. 5.5d). Zwaa800 und 750 hPa ist der Ostwind Uber
dem trockenen Streifen deutlich reduziert, was eine ky@fidivergenz bewirkt. Die Konvergenz- und
Divergenzgebiete sind im westlichen Teil des trockenerifetns ausgepragter, worauf in Kapitel 5.3
naher eingegangen wird. Zwischen 3,5 und 3,0° W tritt in BANIhterhalb von 850 hPa und zwischen
1,0 und 0,25° W unterhalb von 825 hPa Divergenz auf, oberttalon ist bis etwa 750 hPa Konvergenz
vorhanden. Unterhalb von 875 hPa herrscht Gber dem feu&iteifen in BANDF Divergenz, oberhalb
davon Konvergenz (Abb. 5.5f). AuRerhalb des feuchten fétiej d.h. zwischen 1,0 und 0,0° W, ist zwi-
schen 875 und 800 hPa starke Divergenz zu erkennen und wedtglich zwischen 3,0 und 2,5° W
befindet sich in der gleichen Hohe sowohl ein kraftiges Rjeer- als auch ein Konvergenzgebiet. Aus
der Divergenz und Konvergenz des Horizontalwindes reselti Vertikalwinde, die sowohl die Grenz-
schichthohe als auch die Schichtung oberhalb der Grerdgdheeinflussen und sich dadurch auf die
konvektionsrelevanten Parameter auswirken.
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und des Horizontalwindes in m §(Vektorpfeile) in HOM a), der Divergenz des Horizontalwaslfarb-
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in HOM b), in BANDT d) und in BANDF f) und der Differenz der patéellen Temperatur (farbkodiert),
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in m s1 (Vektorpfeile) zwischen BANDT und HOM ¢) und BANDF und HOM @jn 1500 UTC gemit-
telt zwischen 13,0 und 14,0° N. Die senkrechten schwarzeiehimarkieren den Streifen mit geédnderter

Bodenfeuchte.

65



5 Der Einfluss von Bodenfeuchteinhomogenitaten auf die Ektung eines mesoskaligen konvektiven
Systems

Um der Frage nachzugehen, warum Unterschiede in Tempearadufeuchte in der Grenzschicht, Grenz-
schichthéhe und Schichtung oberhalb der Grenzschicht éghnaiben den Streifen auftreten, wie sich
diese auf die konvektionsrelevanten Parameter auswirkdnate ihre zeitliche Entwicklung verlauft,
wird im Folgenden zunéachst die rdumliche Verteilung derrgiebilanzterme an der Erdoberflache bei
ungestorten Verhaltnissen in HOM analysiert. Danach wefl@dehengemittelte GréRen flr verschiede-
ne Gebiete betrachtet. Um die Unterschiede Uber den faucim@ trockenen Streifen zu untersuchen,
werden die Gro3en in Gebiet S betrachtet (Abb. 5.6). Es bhtgezeigt, dass 6stlich des Streifens in
BANDT in Gebiet OS1 und in BANDF in OS2 Modifikationen der Nexdchlagsfelder des MCS auf-
treten (Abb. 5.3d und f). Deshalb werden Unterschiede inaffie€Gebieten jeweils in Bezug auf HOM
diskutiert. Die Analyse der flachengemittelten GréRentethich dabei nach der Konzeptskizze in Ab-
bildung 2.2.

In HOM liegt die Strahlungsbilanz in groBen Teilen des Saiohsgebietes zwischen 650 und
700 W nT 2 (Abb. 5.6a). Die stark reduzierten Werte im Siidosten siridBawolkung zuriickzufiihren.
Die etwas niedrigere Strahlungsbilanz im Norden restiléies der dort leicht erhéhten Albedo aufgrund
der geringeren Vegetation. Im gesamten Simulationsgediéas Bowen-Verhaltnis am Erdboden erwar-
tungsgemal gréRer als eins, d.h. die verfigbare Energiepnimar Uber den fihlbaren Warmefluss an
die Atmosphéare abgegeben. Die Verteilung des fuhlbarerma&fiusses (Abb. 5.6b) wird dabei in erster
Linie durch die rdumliche Verteilung der bodennahen Lufiperatur bestimmt, die eine gro3raumige
Abnahme von Norden nach Studen aufweist. Der Einfluss deexegitFaktoren, von denen der fihlbare
Warmefluss abhangt, dem Diffusionskoeffizienten und deri@obentemperatur, ist deutlich weniger
sichtbar. In der Verteilung des latenten Warmeflusses (Blia) dagegen spiegelt sich primar die Vertei-
lung des Blattflachenindex wider. Der hichste latente Wéus®von etwa 230 W n? tritt entlang des
12. Breitengrades zwischen 0,0 und 8,0° W auf. Hier liegBlattflachenindex im Simulationszeitraum
bei Werten von etwa 3.

In Gebiet S in BANDT ist die Albedo und die langwellige Ausgtlung hoher und in BANDF niedriger
als im entsprechenden Gebiet in HOM. Das bewirkt eine umb®%W n1 2 niedrigere Strahlungsbi-
lanz in BANDT und eine um bis zu 48 W hohere Strahlungsbilanz in BANDF als in HOM (Abb.
5.7a). In BANDT ist der fuhlbare Warmefluss um bis zu 106 WArhéher als in HOM und der latente
ist ungeféahr null. Das liegt daran, dass die Bodenfeucheipiet S in BANDT mit 8,3 Vol.-% niedriger
ist als der permanente Welkepunkt (Tab. 3.1). In BANDF istfilelbare Warmefluss bis zu 248 Wh
niedriger und der latente bis zu 392 W frhéher als in HOM (Abb. 5.7a). Das Bowen-Verhéltnis liegt
in HOM bei 8 =~ 2,2 und in BANDF bei3 ~ 0,2. In BANDT ist es durch den nicht vorhandenen laten-
ten Warmefluss nicht definiert. Eine Analyse der Budgettezgigt, dass die Zunahme der Temperatur
im Tagesverlauf in allen Modelllaufen hauptsachlich duwl@hKonvergenz des fuhlbaren Warmeflusses
erfolgt (Abb. 5.7b und e). Diese ist in BANDT am starkstenswige um mehr als 1 K héhere Tempe-
ratur in der Grenzschicht erklart. In BANDF bleibt die Terrggar um Uber 4 K niedriger als in HOM.
In HOM und BANDT trocknet die Grenzschicht im Tagesverlaufah Einmischen trockener Luft aus
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der SAL aus (Abb. 5.7b und f). In BANDF Uberwiegt der hohe niégeWarmefluss am Erdboden und
fuhrt zu einer leichten Zunahme der Feuchte in der Grenezltiso dass diese am Nachmittag um bis

zu 5 g kgt hoher ist als in HOM. Die Grenzschicht wéchst in BANDF deitllangsamer an als in
HOM und ist um 1630 UTC um etwa 100 hPa flacher (Abb. 5.7c). INBA ist das Grenzschicht-
wachstum am starksten, was zu einer um etwa 50 hPa hoheransGhicht als in HOM fihrt. Fir das
unterschiedliche Grenzschichtwachstum ist zum einen die/&rgenz des fuhlbaren Warmeflusses und
zum anderen Vertikalbewegungen an der Grenzschichtateexszantwortlich. Uber den trockenen und
feuchten Streifen bilden sich thermische Zirkulationem gAbb. 5.5), wodurch es an der Grenzschich-
toberseite in Gebiet S in BANDF zu Absinken und in BANDT zu steigen kommt. Das Absinken
in BANDF bremst das Anwachsen der Grenzschicht (siehe 6).uhd fiihrt nach 1600 UTC zu einem
Absinken der Grenzschichthéhe. Das Aufsteigen an der Gehithtoberseite in BANDT tragt dazu bei,
dass die Grenzschicht auf bis zu 750 hPa um 1730 UTC anwdatsth die Vertikalbewegungen an-
dert sich au3erdem die Schichtung oberhalb der Grenzsdhi&8ANDT und BANDF. Nach etwa 1400
UTC tragt das Absinken in BANDF zu einer Nettozunahme und Alafsteigen in BANDT zu einer
Nettoabnahme der potentiellen Temperatur oberhalb derzSchicht bei (Abb. 5.8c und e). AuRerdem
bewirkt das Absinken in BANDF eine Abnahme und das AufsteigeBANDT eine Zunahme der spezi-
fischen Feuchte oberhalb der Grenzschicht (Abb. 5.8d umld)héhere Feuchte in der Grenzschicht in
BANDF hat eine héhere aquivalentpotentielle Temperat@ANDF zur Folge, wodurch auch die CAPE
um {iber 2000 J kgt hoher ist als in HOM (Abb. 5.7c¢ und d). Konsequenterweisd &guivalentpotenti-
elle Temperatur und CAPE in BANDT geringer als in HOM. Die Q#tlin BANDF bis etwa 1430 UTC
geringer als in BANDT und bis etwa 1600 UTC geringer als in HOWs vermutlich durch die hohere
aquivalentpotentielle Temperatur bewirkt wird. Die nigére Temperatur in der Grenzschicht und die
um etwa 100 hPa flachere Grenzschicht, die theoretisch eu leiieren CIN fuhren sollten, sind nicht
dominant. Mit Einsetzen der Erwéarmung oberhalb der Grdmekstdurch Absinken hort die Abnahme
der CIN in BANDF auf und nach etwa 1600 UTC setzt wegen derriged Temperatur in der Grenz-
schicht, der flachen Grenzschicht und der stabilen Scmghtberhalb der Grenzschicht eine Zunahme
der CIN ein. In BANDT fuihren nach etwa 1400 UTC die héhere Terafur in der Grenzschicht, die
héhere Grenzschicht und die labilere Schichtung oberhadlizdenzschicht trotz der geringen Feuchte
in der Grenzschicht zu einer starken Abnahme der CIN. BeBft min spater ist die CIN in Gebiet
S in BANDT niedriger als in HOM und BANDF. Zum Zeitpunkt deredirigsten CIN und maximalen
Grenzschichthdhe entstehen in BANDT im trockenen Straifierkonvektiven Zellen (Abb. 5.2b), was
in Kapitel 5.3 ndher untersucht wird.

In Gebiet OS1, 6stlich des Streifens, nimmt die TemperatuiTagesverlauf in der Grenzschicht in
BANDT starker zu und die Feuchte stérker ab als in HOM (AbBakh.Die Analyse der Budgetterme
der Temperatur und Feuchte in 950 hPa zeigt, dass diesesdmisle im Wesentlichen auf unterschied-
lichen Beitragen durch Horizontaladvektion basieren (AbbBd und e). In beiden Modelllaufen fihren
am Morgen die Divergenz des fuhlbaren bzw. latenten Warssfkizu einer Erwarmung bzw. Feuchte-
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Abb. 5.7: Zeitliche Entwicklung flachengemittelter Groke®Gebiet S in HOM, BANDT und BANDF. Im Einzel-
nen sind das der fiihlbare und latente Warmefluss und diel@tigdbilanz a), die potentielle Temperatur
und spezifische Feuchte in 950 hPa b), die quivalentpettenfiemperatur in 950 hPa und die Grenz-
schichthéhe c), die CAPE und CIN d) und die flachengemitfBdtedenz der potentiellen Temperatur
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fuhlbaren bzw. des latenten Warmeflusses.
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Abb. 5.9: Zeitliche Entwicklung flachengemittelter GréRe@ebiet OS1in HOM und BANDT. Im Einzelnen sind
das die potentielle Temperatur und spezifische Feuchtelrhm®a a), die &quivalentpotentielle Tempe-
ratur in 950 hPa und die Grenzschichthdhe b), die CAPE undd}ihnd die flachengemittelte Tendenz
der potentiellen Temperatur d) und der spezifischen Fewhite 950 hPa durch Horizontaladvektion
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Abb. 5.11: Vertikalschnitt der potentiellen TemperatuKir(Isolinien) und des Vertikalwindes (farbkodiert) um
1400 a) und 1700 UTC b) gemittelt zwischen 12,0 und 13,0° NANBT. Die senkrechten Linien
markieren den westlichen und 6stlichen Rand des Gebietés OS

abnahme; in BANDT kommt aber in den Mittagsstunden noch gémimge Advektion von trockener und
warmer Luft hinzu, wohingegen in HOM eine geringe Advekti@iter Luftmassen erhalten bleibt. Die
Unterschiede sind dadurch zu erklaren, dass in Gebiet OSadliehierten Luftmassen in der Grenz-
schicht von westlichen Richtungen kommen und in BANDT siolnt dler trockene Streifen befindet,
in dem die Temperatur in der Grenzschicht hoher ist als in H@lb. 5.7b). Die héhere Feuchte in
der Grenzschicht in HOM bewirkt eine hohere aquivalentpid#e Temperatur und erklért die CAPE-
Werte von ca. 2000 J kg (Abb. 5.9a, b und c). Die CAPE liegt aber auch in BANDT bei (ib@00

J kg 1. Um die Entwicklung der CIN zu verstehen, miissen erneut didirgjungen in und oberhalb der
Grenzschicht analysiert werden. Die flachengemittelten@ehicht ist in beiden Laufen bis etwa 1745
UTC gleich hoch (Abb. 5.9b und 5.10a). Ab etwa 1400 UTC begile Temperatur oberhalb der Grenz-
schicht in BANDT zuzunehmen. Die Ursache dafir ist Absink&nTeil der thermischen Zirkulation,
die sich aufgrund des horizontalen Temperaturgradienteohdden trockenen Streifen ausbildet (Abb.
2.6a und 5.5¢). Die Grenzschicht Gber dem trockenen Strestezu dieser Zeit um weniger als 25 hPa
machtiger als 6stlich davon, das Absinken in Gebiet OS1 fimdeallem innerhalb der Grenzschicht
statt und die Temperaturdnderung durch Vertikaladveksbdaher noch gering (Abb. 5.11a). Trotz der
etwas hdheren Temperatur oberhalb der Grenzschicht (AbBa}p die theoretisch zu einer CIN Erho-
hung fuhren sollte, bleibt die CIN bis etwa 1700 UTC in beid&ufen ungefahr gleich (Abb. 5.9c).
Offensichtlich verhindert die hohere Temperatur in derr@sehicht einen Anstieg der CIN (Abb. 5.9a).
Um 1700 UTC betrégt der Unterschied der Grenzschichthohesthen Gebiet OS1 und westlich davon
etwa 50 hPa, so dass sich das Absinken in OS1 in den Bereidmhadibeler Grenzschicht ausweitet (Abb.
5.11b). Dieses Absinken in der stabilen Schicht fihrt zerlerstarkung der Temperaturzunahme und
bis um 1800 UTC zu einer hoheren Temperatur oberhalb derz&ehitht bis etwa 600 hPa (Abb. 5.10b,
5.12a und c). Durch das Absinken wird auch die spezifischetlteyAbb. 5.10b und 5.12d) und der
vertikale Feuchtegradient unterhalb von etwa 600 hPa in BANtark reduziert. Auierdem hemmt das
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Abb. 5.12: Flachengemittelte Profile der Terme der Budg&tling fur die potentielle Temperatur a) und c) und
fur die spezifische Feuchte b) und d) um 1800 UTC in Gebiet @$10M und BANDT.
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Absinken an der Grenzschichtoberseite das Grenzschichsitan, so dass nach 1745 UTC in Gebiet
OS1 die Grenzschicht in BANDT flacher ist als in HOM. Die nigdre Grenzschichthéhe und die héhe-
re Temperatur oberhalb der Grenzschicht sind offensathprimar fur die Zunahme der CIN auf einen
Wert von etwa 90 J kgt um 2000 UTC verantwortlich, denn zu diesem Zeitpunkt ist/tielerung der
Temperatur und Feuchte in 950 hPa noch gering und kann kasreiehende Erklarung fiir das beob-
achtete starke CIN-Wachstum sein (Abb. 5.9b und d). IhrrBgiain der Erhéhung der CIN nach etwa
1700 UTC kann aus dem Verlauf in HOM ersehen werden. Dorytstié CIN aufgrund der leichten
Temperaturabnahme in 950 hPa bis 2000 UTC nur auf etwa 50%Jsky

In Gebiet OS2 6stlich des feuchten Streifens in BANDF (Ablb) Bleibt die spezifische Feuchte in
der Grenzschicht durch verstarkte Horizontaladvektionskant und nimmt nach 1300 UTC zu, wéh-
rend sie in HOM kontinuierlich abnimmt (Abb. 5.13a und e)eiéhzeitig bewirkt Kaltluftadvektion in
der Grenzschicht in BANDF eine geringere Temperaturzuragfbb. 5.13a und d). Die hdhere Feuchte
in BANDF fihrt, trotz der niedrigeren Temperatur im Verlalgs Nachmittags zu einer héheren aqui-
valentpotentiellen Temperatur und CAPE (Abb. 5.13b undbig. Grenzschichthéhen sind in beiden
Laufen bis etwa 1730 UTC nahezu gleich. In BANDF ist die Terape oberhalb der Grenzschicht
wegen Horizontaladvektion, die aus dem starken zonaledi&rten der Grenzschichthéhen in BANDF
resultiert, geringer und die spezifische Feuchte groRanaOM (Abb. 5.14 und 5.15). Die geringere
Stabilitat zwischen Grenzschichthéhe und LFC bewirkt musan mit der feuchteren Grenzschicht die
niedrigere CIN in Gebiet OS2 in BANDF (Abb. 5.13c).

74



5.1 Die Entwicklung der préakonvektiven Bedingungen

312
< 308 2
c (2]
S £
304 o
300
—— HOM —— BANDF
2.0
1509 AN — HADV
m 3 s o, - OHdZ
o - 1.0 - i '4:‘\\..
= = 051[ i o
£ X b -"‘ \“'».-,., ,/
- 0 : T
1 -0.5
1000 1.0 = . . R ¥
4 6 8 10 12 14 16 18
15
toe) — HADV
I - dEdz
= i= A
£ _@
% =
oL vy sy ] _1_07“ S
4 6 8 10 12 14 16 18 4 6 8 10 12 14 16 18
Zeitin UTC ZeitinUTC

Abb. 5.13: Zeitliche Entwicklung flachengemittelter Grafle Gebiet OS2 in HOM und BANDF. Im einzelnen
sind das die potentielle Temperatur und spezifische Felicl880 hPa a), die dquivalentpotentielle
Temperatur in 950 hPa und die Grenzschichthéhe b), die CAREQIN c) und die flachengemittelte
Tendenz der potentiellen Temperatur d) und der spezifisEkenhte e) in 950 hPa durch Horizontal-
advektion und durch die Divergenz des fithlbaren bzw. destah Warmeflusses.
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Abb. 5.15: Flachengemittelte Profile der Terme der Budg&tbling fir die potentielle Temperatur a) und c¢) und
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5.2 Die Modifikation eines MCS

Im vorangegangenen Kapitel werden die konvektionsrelevaRParameter und Ursachen fur ihre Ent-
wicklung Uber dem Streifen (Gebiet S) und 6stlich danebesb{& OS1 in BANDT und Gebiet OS2 in
BANDF) analysiert (Abb. 5.6). Nun wird untersucht, wie sidie Anderungen, die durch die trockenen
und feuchten Streifen entstehen, auf ein MCS auswirkensidhs/on Osten n&hert.

Um 1945 UTC haben sich die Niederschlagszellen, die etw&®yaden vorher zwischen 1,0 und 2,0° E,
und 11,0 und 12,0° N ausgel6st worden sind (Abb. 5.2 und :13JOM, BANDT und BANDF in ein
MCS organisiert, das sich ungefahr zwischen 0,0 und 1,0FiBdest (Abb. 5.16). Es sind seine typischen
Strukturen zu erkennen (Houze, 2004; Gantner und KaltB6f9). Die bogenférmige konvektive Zone
weist in 925 hPa starke Aufwinde mit tiber 1,2 mt sind eine Bdenfront mit maximalen Windgeschwin-
digkeiten von 37,0 ms' auf. Die Bdenfront ist etwa 15 km breit und erstreckt sichrigeva 90 km
Lange von 11,7 bis 12,8° N, wobei sie nordlich von 12,2° Nk&Bausgepragt ist. Hinter der Béenfront
ist eine ausgedehnte Region mit Absinken erkennbar. Biseagenh Zeitpunkt verlauft die Entwicklung
des MCS in allen drei Laufen nahezu gleich. Danach werdetiicteel Unterschiede in der Entwicklung
der Konvektion und des Niederschlags sichtbar. Mit Ermicties Gebietes OS1 Ostlich des Streifens in
BANDT hort der Niederschlag auf, wahrend er in Gebiet OS2 ANBF an Intensitat gewinnt (Abb.
5.3d und f). Uber dem Streifen fangt der Niederschlag in BAN@eder an und hért in BANDF auf.

Um 1930 UTC néhert sich das MCS Gebiet OS1 und istin HOM und BANnNterschiedlichen Bedin-
gungen ausgesetzt, was sowohl CIN und CAPE als auch Greclagmzesse betrifft, wie z.B. Absinken
in BANDT als Teil einer thermischen Zirkulation. Schon varé&chen des Gebietes OS1 ist der Flussig-
wassergehalt in BANDT etwas geringer als in HOM (Abb. 5.1idd k). Ein méglicher Grund dafur ist,
dass das MCS sich zu diesem Zeitpunkt in BANDT bereits inmiBereich mit einer bis zu 20 J kg
hoherer CIN als in HOM befindet (Abb. 5.4d), so dass die kotivek Aufwinde abgeschwéacht werden.
Um 2000 UTC erreicht das MCS Gebiet OS1 mit einer um 40~} kgpheren CIN und die Bewdlkung
und die Intensitat des Niederschlags nimmt in BANDT in ddgEreit deutlich ab (Abb. 5.3d und 5.17).
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Abb. 5.16: Vertikalwind (farbkodiert) und Horizontalwirid 925 hPa in ms! (Vektorpfeile) um 1945 UTC in
HOM a), BANDT b) und BANDF c).
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Abb. 5.17: Vertikalschnitt des Fliissigwassergehaltsbiadiert) und des Vertikalwindes in nts (Isolinien

Schrittweite 0,5 m's! ohne Null) bei 12,5° N um 1930, 2000, 2030 und 2100 UTC in HOM un
BANDT. Die senkrechten Linien markieren den westlichen éatlichen Rand des Gebietes OS1.
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Abb. 5.18: Vertikalschnitt der Anderung der spezifischemdfte durch Phasenumwandlung (farbkodiert) und
durch Vertikaladvektion in g kgt h™* (Isolinien Schrittweite 10 g kgt h~ ohne Null) bei 12,5° N
um 1930, 2000, 2030 und 2100 UTC in HOM und BANDT. Die senktectLinien markieren den
westlichen und dstlichen Rand des Gebietes OS1.
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Abb. 5.19: Flachengemittelte Profile der Terme der Budgétgling fur die spezifische Feuchte um 2100 UTC in
Gebiet OS1in HOM a) und BANDT b).
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Abb. 5.20: Hovméller-Plot der Temperatur in 925 hPa (fadika) und des Niederschlags in mm*h(Isolinien
Schrittweite 1,0 mm h® ohne Null) gemittelt zwischen 12,0 und 13,0° N von 0600 UTClAmJuni bis
0600 UTC am 12. Juni a) und Temperatur (farbkodiert) und #toalwind in 925 hPa in m & (Vek-
torpfeile) um 2245 UTC b) in BANDT. Die senkrechten Liniennkiaren den Streifen mit reduzierter
Bodenfeuchte.
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Dafur gibt es zwei verschiedene Ursachen: Einerseits stivdie hohere CIN die Aufwinde in BANDT
ab (Abb. 5.17) und andererseits fuhrt die geringere Feugtitrhalb von 650 hPa in BANDT dazu (Abb.
5.10c), dass keine Sattigung eintritt. Der Wasserdampdiéwosiert nicht und der Fliissigwassergehalt der
Wolken nimmt durch Ausregnen immer mehr ab (Abb. 5.17 un8)5dm 2100 UTC ist das Aufsteigen
unterhalb von 650 hPa am stérksten und betragt in BANDT maixin2 m st und in HOM 2,0 m s.

Die Kombination aus kleinerem vertikalen Feuchtegradisvischen 800 und 700 hPa und dem schwa-
cheren Aufsteigen in BANDT flihrt dazu, dass die Vertikakktion von Feuchte aus der Grenzschicht
um 2100 UTC (maximal 20 g kgt h—1) geringer ist als in HOM (maximal 30 g kg h—1) (Abb. 5.18e
und f). Die Analyse des flachengemittelten Feuchtebudget&ébiet OS1 um 2100 UTC (Abb. 5.19)
zeigt, dass es nur in HOM zu einer Feuchtezunahme durchkafertivektion innerhalb der Bewdlkung
kommt. Ein grof3er Teil der so zugefiihrten Feuchte kondengigsatzlich bewirkt Horizontaladvektion
eine Abnahme der Feuchte, so dass sich insgesamt die Feletelb von 750 hPa kaum andert. In
BANDT dagegen nimmt die Feuchte durch Vertikaladvektiaoheab. Den wesentlichen Beitrag fur die
Feuchtezufuhr liefert also Vertikaladvektion. Ist diegghtivorhanden, kommt es nicht zu Kondensation.
In BANDT bewirkt das vorangegangene Absinken eine von Agfan geringere Feuchte oberhalb der
Grenzschicht und die héhere CIN unterdriickt den Nachscbol-euchte durch Vertikaladvektion. Bei-
des zusammen tragt dazu bei, dass keine Sattigung eingitlie MCS-Bewdlkung sich bei Annaherung
an den trockenen Streifen auflést und kein Niederschlag fiadhrDer zu dem MCS gehérende Kalt-
luftkorper, der durch Verdunstung des Niederschlags batierder Wolkenbasis entsteht, bleibt auch
nach Aufhéren des Niederschlags noch mehrere StundenesrifAbb. 5.20a) und verlagert sich mit der
groBrAumigen Stromung nach Westen. Bei Erreichen dededisemit reduzierter Bodenfeuchte nach
2130 UTC regeneriert sich das MCS wieder und es kommt nach BZ& erneut zu Niederschlag. Im
Bereich des Streifens ist eine méchtige Residualschiatiiavmlen. Dadurch ist die spezifische Feuchte
zwischen etwa 700 und 800 hPa tber dem trockenen Streifear htghostlich davon. Dies gewahrleistet
einen ausreichenden Feuchtenachschub in die Wolke, woddeder Kondensation einsetzt. Gleichzei-
tig hat sich zwischen etwa 2,0 und 4,0° W ein grol3es Kaltiidigt ausgebreitet (Abb. 5.20), das durch
den Niederschlag entstanden ist, der um etwa 1900 UTC inligrest Teil des Streifens gefallen ist
(siehe Kap. 5.3). Der Kaltluftkorper, der sich diametratm&Vesten und Osten ausbreitet, ist an diesen
beiden Seiten mit Konvergenz verbunden (Abb. 5.20b). Unb22%C haben sich beide Kaltluftgebiete
soweit ausgedehnt, dass es dazwischen in einem schmaleiciBeei etwa 1,5 -2,0° W, 12,0 - 13,0° N

zu starker Konvergenz kommt. Dadurch wird das herannahkit@® noch verstarkt.

Erreicht das MCS in BANDF Gebiet OS2, nimmt die Niederscsiiaignsitat zu (Abb. 5.3f). Durch die
hohere CAPE steht mehr Konvektionsenergie zur Verfligurgdim niedrigere CIN erleichtert die Frei-
setzung dieser Energie, da Vertikalwinde aus der Grenasictias LFC leichter erreichen kénnen (Abb.
5.13c). Durch starke Vertikalwinde in Verbindung mit eilhen Grenzschichtfeuchte findet ein effek-
tiver vertikaler Feuchtetransport statt. Um 1945 UTC istsér in BANDF mit Giber 60 g kgt h™! um
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Abb. 5.21: Vertikalschnitt der Anderung der spezifischemdfée durch Phasenumwandlung (farbkodiert) und
durch Vertikaladvektion in g kgt h~1 (Isolinien Schrittweite 10 g kgt h~ ohne Null) bei 12,5° N
um 1945 und 2200 UTC in HOM und BANDF. Die senkrechten Liniesrkieren den westlichen und
Ostlichen Rand des Streifens mit erhdhter Bodenfeuchte.
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Abb. 5.22: Hovméller-Plot der Temperatur in 925 hPa (fadika) und des Niederschlags in mmh(Isolinien
Schrittweite 1,0 mm h! ohne Null) gemittelt zwischen 12,0 und 13,0° N von 0600 UTCZimJuni
bis 0600 UTC am 12. Juni in BANDF. Die senkrechten Linien nemdn den Streifen mit erhdhter
Bodenfeuchte.
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mehr als 20 g kg* h~* gréRer und lber eine gréRere Hohe ausgedehnt als in HOM BABba und b).
Gleichzeitig ist der Betrag der Feuchteabnahme durch Vistdng in BANDF um etwa 20 g kg h™!
groRer als in HOM, was bedeutet, dass der Flissigwassérgena8ewdlkung in BANDF starker zu-
nimmt.

Gegen 2100 UTC, wenn das MCS Gebiet S im feuchten Streifenichty ist dieses in BANDF durch
eine hohe CIN, eine sehr hohe CAPE (Abb. 5.7d) und eine seldrige spezifische Feuchte zwischen
700 und 900 hPa charakterisiert. Bis 2200 UTC lasst die kédedvektion von Feuchte und die Kon-
densation in der Wolke in BANDF deutlich nach (Abb. 5.21)rBgund dafir sind die niedrige Feuchte
unterhalb von etwa 700 hPa, was einen sehr geringen vemikéduchtegradienten zwischen 700 und
850 hPa verursacht, und die hohe CIN, die das Aufsteigendritekt und verhindert, dass das LFC er-
reicht wird. Die hohe CAPE kann nicht freigesetzt werden: ledem MCS gehodrende Kaltluftkérper
bleibt aber bestehen und verlagert sich weiter nach Westeb. 6.22). Westlich des Streifens erfahrt
das MCS eine Reintensivierung und es fallt wieder Niedéagch

Zusatzliche Rechnungen mit einer geringeren Erhéhung deeBfeuchte in dem 2,0° breiten Strei-
fen haben gezeigt, dass sich der Grad der Bodenfeuchtegrpdm Streifen auch auf den Grad der
Niederschlagsmodifizierung auswirkt. Eine Erh6hung detdéBideuchte um 35 % auf 16,7 Vol.-% fiihrt
ebenfalls zur Ausbildung einer thermischen Zirkulatioig gualitativ die gleichen Auswirkungen auf
die Anderung von CIN und CAPE hat, wie die Erhéhung der Boelaciite auf Feldkapazitat. Die An-
derungen der CIN, CAPE und Niederschlagsintensitét sidacje geringer.
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5.3 Die Auslésung von Niederschlagszellen durch Bodenfeuc hteinhomogenitaten

Im westlichen Teil des trockenen Streifens in BANDT entstehusatzliche Niederschlagszellen, die in
HOM und BANDF nicht auftreten (Abb. 5.3a, ¢ und e). Um zu usiiehen, warum der Niederschlag
nur in diesem Modelllauf auftritt, werden zuerst Modifikaten des Windfeldes durch Anderungen der
Bodenfeuchte erlautert, die vermutlich fir die Auslésumgantwortlich sind. Danach wird versucht,
anhand der Analyse der préakonvektiven Bedingungen undi&asiechanismen im westlichen Teil des
Streifens in Gebiet S1 und im 6stlichen Teil des Streifen&abiet S2 zu zeigen, warum der Nieder-
schlag in Gebiet S1 in BANDT féllt.

Die Monsunschicht mit ihrer westlichen Windkomponentetiein HOM zwischen 3,0 und 1,0° W (Ge-
biet S) bis etwa 825 hPa, was der Grenzschichththe um 1500ad®pricht (Abb. 5.5a und 5.23a). Mit
dem Anwachsen der Grenzschicht im Tagesverlauf nimmt dendligemittelte Westwind in der Grenz-
schicht ab, d.h. die zeitliche Anderung der x-Komponente lderizontalwindedl ist negativ (Abb.
5.23a und b). In der Schicht, in die die Grenzschicht hinéictvgt, kommt es zu einer Zunahme des
Westwindes bzw. Abnahme des Ostwindes, so dass ein in dazsgtacht hohenkonstanter Westwind
herrscht. Zwischen etwa 800 und 825 hPa dreht der Wind bie L@ in HOM von Ost auf West. Das
beschriebene Verhalten lasst sich mit dem morgendlichemaghsen der Grenzschicht in den Bereich
des nachtlichen Strahlstroms vergleichen: die tUber Nawistandene, bodennahe, stabile Schicht wird
im Laufe des Vormittags abgebaut und die gut durchmischkécBicerreicht die Hohe des néchtlichen
Strahlstroms. Die hohen Windgeschwindigkeiten lassem almch vertikalen Austausch von Impuls
im Bereich des néchtlichen Strahlstroms nach und nehmereiri& der anwachsenden Grenzschicht
zu (Kohler et al., 2009). Wegen des starkeren Grenzschadtitstums tber dem trockenen Streifen in
BANDT bis in den AEJ (Abb. 5.7c¢) nimmt der Westwind in der Gzschicht starker ab und der Ostwind
istum 1500 UTC in etwa 800 hPa, d.h. in der HOhe, in der die Za@micht in Gebiet S in BANDT hoher
ist als in HOM, um mehr als 3 nT$ schwécher (Abb. 5.23c und d). Die Grenzschicht in Gebiet S in
BANDF wachst nicht in den Ostwindbereich hinein und die Amhgen vorti sind geringer als in HOM
und BANDT (Abb. 5.23e und f). Der Westwind nimmt vor allem iercbberen Hélfte der Grenzschicht
weniger stark ab und um 1500 UTC ist der Ostwind zwischen 8itbAr5 hPa liber 4 nT'$ starker als

in HOM. Es zeigt sich also, dass die Starke der Anderung des-\ew. Ostwindes davon abhangt, wie
weit die Grenzschicht in den Bereich des AEJ hineinwachshaid der konzeptionellen Uberlegungen
in Kapitel 2.3 kann die zeitliche Abnahme vaonim Bereich der Grenzschicht mit Westwind und die
Zunahme voru im Bereich mit Ostwind durch die vertikale Divergenz detlenten Impulsflusses
erklart werden. Die Abnahme des Westwindes in der Grenastim BANDF ist nicht durch turbulenten
Impulstransport erklarbar, da die Grenzschicht nichtiigan AEJ hinein anwéchst. Die Abnahme von
U Uber dem feuchten Streifen wird hier wahrscheinlich durldnizontaladvektion(§ ~ —UB—E < 0)
verursacht, da der Westwind als Folge der thermischen ik Ostlich des Streifens starker ist als
westlich davon (Abb. 5.5f).

Die Anderungen des Ostwindes durch die unterschiedlicem@renzschichten in BANDT und BANDF
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Abb. 5.23: Flachengemittelte Profile der x-Komponente deszdntalwindes in HOM a), der Differenz der x-
Komponente zwischen HOM und BANDT c¢) und HOM und BANDF e) uret deitliche Anderung
der x-Komponente b), d) und f) um 1100, 1300 und 1500 UTC in H@BMNDT und BANDF. Die
Mittelung erfolgt zwischen 3,0 und 1,0° W und 13,0 und 14,0° N
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sind auch an den Differenzwindpfeilen in 800 hPa bzw. 825 fiiP&ANDT - HOM bzw. BANDF

- HOM in Abbildung 5.5c und e zu erkennen; in BANDT ist der Oisttvschwéacher und in BANDF
starker. Die Modifikation der Grenzschichthéhe und des #dmialwindes in BANDT bzw. BANDF
entsprechen dem in Abbildung 2.6b bzw. 2.7b dargestelletrei®a. Durch das raumlich unterschiedlich
starke Grenzschichtwachstum in den Bereich des AEJ entstdlodifikationen des Horizontalwindes,
die sich mit den Uber den Streifen entstehenden thermiscinkemationen tGberlagern. Der resultierende
Horizontalwind (Abb. 5.5d und f) gleicht qualitativ dem irbBildung 2.6¢ und 2.7c dargestellten. Das
erklart, warum direkt westlich der héheren Grenzschichistlirkste Divergenz an der Grenzschichtober-
seite und die starkste Konvergenz in der Grenzschichtitiffibb. 5.5d und f). Das filhrt zu starkerem
Aufsteigen in der Grenzschicht direkt westlich der héhéeenzschicht. Die Auslésung von Konvektion
ist deshalb in diesem Bereich wahrscheinlicher als direkéruder hoheren Grenzschicht, wo Konver-
genz und Divergenz etwas schwacher sind. Die oben gemadlgiihrungen kénnen eine Erklarung
fur die Auslésung der Niederschlagszellen im westlichehdess Streifens in Gebiet S1 sein (Abb. 5.3c).
Damit hochreichende Konvektion entstehen kann, missaraalbl die konvektionsrelevanten Parame-
ter, wie CIN und CAPE, glnstig sein. Als nachstes wird ddsldéd Entwicklung dieser Parameter in
Gebiet S1 mit der in S2 in BANDT verglichen und die Gebietellgdizh des oben beschriebenen Aus-
I6semechanismus untersucht.

Nachts fuhrt horizontale Temperatur- und Feuchteadwveldiorch die Monsunstromung in Gebiet S1
und S2 zu einer Temperaturabnahme und einer Feuchtezur(@ine5.24a, d und e). Die aquivalent-
potentielle Temperatur und die CAPE sind deshalb nachtchenahezu konstant (Abb. 5.24b und c).
Nach Sonnenaufgang dominiert der Beitrag durch die Diverg#es fuhlbaren und latenten Warme-
flusses die zeitliche Entwicklung der Temperatur und Fexjolas zu einer Temperaturzunahme und
Feuchteabnahme fiihrt. Die starke Feuchteabnahme von iseBrg kgt h~1ist auf das Einmischen
von trockener Luft aus der SAL in die Grenzschicht zu erkléaiie@otz der Feuchteabnahme nehmen auf-
grund der starken Temperaturzunahme die aquivalentpeitentemperatur und die CAPE insgesamt zu.
Die Advektion von feuchter und kalter Luft hélt jedoch auabgiber an, wobei sich wahrscheinlich die
Beitrage durch den Monsun und den der thermischen Zirkulatberlagern. Dadurch ist die Feuchtead-
vektion im westlichen Teil des Streifens in Gebiet S1 Ubergéisamten Tagesstunden etwas hoher als im
Ostlichen Teil, da westlich des Streifens aufgrund der réim®erdunstung die Feuchte hoher ist. Die ho-
here Feuchte in S1 lasst sich Uber den gesamten Bereich elezsshicht beobachten (Abb. 5.25a) und
hat eine hohere aquivalentpotentielle Temperatur zuré=égnsequenterweise liegt dadurch die CAPE
in Gebiet S1 hoher als in S2. Zur Analyse der Entwicklung dé& ®erden erneut die Bedingungen in
und oberhalb der Grenzschicht herangezogen. Vor 1700 UT@e<CIN in Gebiet S1 héher als in S2.
Der Grund dafur ist die niedrigere Temperatur in der Grelmzbt, die héhere Temperatur oberhalb der
Grenzschicht und die flachere Grenzschicht in Gebiet S1hBlere Temperatur oberhalb von 700 hPa
in Gebiet S1 kommt durch die gro3rAumige Temperaturvartgilzustande und ist in HOM ebenfalls
vorhanden (Abb. 5.25a). Die héhere Temperatur zwischerGdenzschichtobergrenze und 700 hPa in
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Abb. 5.24: Zeitliche Entwicklung flachengemittelter Grafle Gebiet S1 und S2 in BANDT. Im Einzelnen sind
das die potentielle Temperatur und spezifische FeuchtelihP& a), die Aquivalentpotentielle Tempera-
tur in 950 hPa b), die CAPE und CIN c) und die flachengemitiedtedenz der potentiellen Temperatur
d) und der spezifischen Feuchte €) in 950 hPa durch Horizahtektion und durch die Divergenz des

fuhlbaren bzw. des latenten Warmeflusses.
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Abb. 5.25: Flachengemittelte Profile der Differenz der ptigdlen Temperatur und der spezifischen Feuchte zwi-
schen Gebiet S1 und S2 um 1400 a) und 1745 UTC b) in BANDT. lina)a1satzlich die flachenge-
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Abb. 5.26: Flachengemittelte Profile der Terme der Budg&tblng fiir die potentielle Temperatur um 1400 a)
und b) und 1700 UTC ¢) und d) in Gebiet S1 und S2 in BANDT.
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Abb. 5.27: Vertikalschnitt der potentiellen Temperatuiir(Isolinien) und des Vertikalwindes (farbkodiert) um
1400 UTC a) und der potentiellen Temperatur in K (Isolinianyl der Temperaturtendenz durch Ho-
rizontaladvektion (farbkodiert) um 1700 UTC b) gemitteligchen 13,0 und 14,0° N in BANDT. Die
senkrechten Linien markieren die westlichen und dstlidR&énder der Gebiete S1 und S2.

Gebiet S1 entsteht auch durch eine unterschiedlich staké&ladvektion. In Gebiet S2 ist die Abnah-
me der Temperatur durch Vertikaladvektion um 1400 UTC gréfkein S1, da das Aufsteigen starker ist
(Abb. 5.26a, b und 5.27a). Die Grenzschichtinversion i€ ébiet S1 wegen der niedrigeren Temperatur
in und der héheren Temperatur oberhalb der Grenzschiatkestdusgepragt. Das fuhrt wahrscheinlich
zusammen mit dem schwacheren Aufsteigen zu einem germ@ enzschichtwachstum und einer fla-
cheren Grenzschicht in S1 bis etwa 1700 UTC. Um 1730 UTCesCdiN in Gebiet S1 ungeféhr so hoch
wie in S2 (Abb. 5.24c). Das liegt vor allem daran, dass daarzaenzschichthohen etwa gleich grof3 sind
und die Temperatur oberhalb der Grenzschicht in GebietéBik abgenommen hat und zwischen Grenz-
schichtobergrenze und LFC etwa genauso hoch ist wie in G8Ri€Abb. 5.25b). Um 1700 UTC ist
das Aufsteigen an der Grenzschichtoberseite in Gebietkal $térker als in S2 (Abb. 5.28d). Das fiihrt
zusammen mit einer groReren Konvergenz des flihlbaren Wlasses zu einem starkeren Anwachsen
der Grenzschicht in Gebiet S1. Ab etwa 1700 UTC nimmt die Texatpir oberhalb der Grenzschicht vor
allem durch Horizontaladvektion in Gebiet S1 deutlichlg#m@b als in S2 (Abb. 5.26¢ und d). Das liegt
an derum 1700 UTC bis zu 75 hPa héheren Grenzschicht Uber tieifes in Bezug auf die Gebiete di-
rekt westlich und 6stlich davon (Abb. 5.27b). Zusammenggfaind die Bedingungen fiir hochreichende
Konvektion vor 1700 UTC in Gebiet S2 wegen einer niedrigegtéN glnstiger. Nach 1700 UTC sind
sie in beiden Gebieten etwa gleich gut. Somit bleibt die &ragklaren, warum nur in Gebiet S1 nach
1700 UTC hochreichende Konvektion entsteht.

Im Ubergangsbereich von der hohen Grenzschicht tiber desketnen Streifen zur niedrigen Grenz-
schicht westlich davon sind ab etwa 1600 UTC Divergenzen arizdéntalwind zu beobachten, die sich
in den nachsten zwei Stunden deutlich verstarken (Abb.)528 jedem Divergenzgebiet in der Ho-
he gehdrt aus Kontinuitatsgriinden ein Konvergenzgebietritaren Bereich der Grenzschicht, was mit
Aufsteigen verbunden ist. Die Grenzschicht wachst bis 180C, aus oben erlauterten Grinden, ins-
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Abb. 5.28: Vertikalschnitt der potentiellen Temperatuiir(Isolinien), des Horizontalwindes in nt$ (Vektor-
pfeile) und der Divergenz des Horizontalwindes (farbkadi, c), e) und g) und des Vertikalwindes
(farbkodiert) und des Fliissigwassergehalts in glkdsolinien Schrittweite 0,01 g kg bei ¢), d) und
f) bzw. 0,1 bei g) ohne Null) b), d), f) und h) um 1600, 1700, QT#d 1800 UTC gemittelt zwischen
13,0 und 14,0° N in BANDT. Die senkrechten Linien markieréadestlichen und 6stlichen Rander
der Gebiete S1 und S2.
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5.3 Die Auslésung von Niederschlagszellen durch Boderf@iichomogenitaten

besondere in S1 an und mit ihr verlagern sich die maximaleeréenz- und Konvergenzgebiete nach
Westen. Um 1600 UTC konnen die Vertikalwinde die stabilei@tling oberhalb der Grenzschicht nicht
Uberwinden und das LCL nicht erreichen (Abb. 5.28a und bhNlE600 UTC wéchst die Grenzschicht
bis in H6hen mit einem starken Ostwind, was zu einer weitdastarkung der Divergenz und Konver-
genz fuhrt. Nach 1700 UTC verstarkt sich die Konvergenz idddmahe so stark, dass bei etwa 2,2° W
zwischen 875 und 700 hPa starke Vertikalwinde auftretengds LCL bei etwa 700 hPa erreichen (Abb.
5.28c und d). Es tritt erste Bewotlkung auf. Bis 1800 UTC gzl sich die Bewolkung mit dem AEJ
nach Westen und wird hochreichend (Abb. 5.28e, f, g und h) elbde Niederschlag fallt um 1845 UTC
bei etwa 2,8° W.
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5 Der Einfluss von Bodenfeuchteinhomogenitaten auf die Ektung eines mesoskaligen konvektiven
Systems
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6 Zusammenfassung

Um die Vorhersage von konvektivem Niederschlag in We#tafrdu verbessern, ist eine gute Kenntnis
der Prozesse, die zur Auslésung und Entwicklung von Nietigszellen beitragen, notwendig. Dabei
spielen vor allem Ruckkopplungen zwischen BodenfeuchteNiederschlag und das Westafrikanische
Monsunsystem eine Rolle. Das fehlende Prozessverstaadhiie3t sowohl Beobachtungen als auch
Modellsimulationen ein. In dieser Arbeit werden Rechnumget dem COSMO-Modell des Deutschen
Wetterdienstes zu einem konvektiven Ereignis aus dem AMWESsszeitraum durchgefuhrt. Wéahrend
der Anfangsphase des Monsuns am 11. Juni 2006 entwickeli@iser Westafrika ein MCS. Vom Mo-
dell wird an diesem Tag ebenfalls ein MCS simuliert. Um dim&ationsergebnisse flr eine erweiterte
Prozessanalyse nutzen zu kénnen, wird ein erweiterter Néode verwendet, so dass die einzelnen
Terme, die zur lokalzeitlichen Temperatur- und Feuchteéunay beitragen, AusgabegréRen des Modells
sind.

Das Ziel der Arbeit ist es zu untersuchen, warum und untechesl Voraussetzungen in den COSMO-
Simulationen konvektive Bewdlkung entsteht, unter watcBedingungen sie sich zu einem MCS entwi-
ckelt und unter welchen Umsténden sie sich auflost. Es wetdem mehrere Modelllaufe mit verschie-
denen Einstellungen der Bodenfeuchte und Bodenart dufigtngedie original ECMWF-Bodenfeuchte-
daten kombiniert mit der COSMO-Bodenartverteilung (MGiif, kurz MOI), eine um 35 % reduzierte
ECMWEF-Bodenfeuchte und COSMO-Bodenartverteilung (CTERI, kurz CTRL) und eine homoge-
ne Bodenfeuchte- und Bodenartverteilung (HOM-Lauf, ku@M). In HOM wird die Landoberflache
somit nur noch durch Orographie und unterschiedliche \#&ipet charakterisiert. Zuletzt werden zwei
Modelllaufe durchgefiihrt, bei denen die Bodenfeuchte- Bodenartverteilung wie in HOM ist, aber
zusatzlich westlich des Entstehungsgebietes des MCS ailNgoden nach Siden orientierter, 2° brei-
ter Streifen mit einer reduzierten (BANDT-Lauf, kurz BANDPBzw. erhéhten Bodenfeuchte (BANDF-
Lauf, kurz BANDF) eingeflgt ist.

In allen Simulationen werden am spaten Nachmittag in etwa gleichen Gebiet Niederschlagszellen
ausgeltst. Dieses Gebiet ist in allen Laufen in Bezug aufgdi@raumigen Bedingungen durch eine
moderate CAPE und eine niedrige CIN charakterisiert. In CTHROM und MOI bestehen aufgrund von
Landoberflacheninhomogenitaten raumliche Unterschiedeli Hohe des flihlbaren Warmeflusses und
damit in der bodennahen Temperatur und der Grenzschichttidlden Gebieten mit der héchsten Tem-
peratur und Grenzschicht wird die CIN abgebaut und es ekéltisich am frihen Nachmittag flache
Bewdlkung. Durch die raumlich unterschiedliche, bewdlggledingte Abschattung einzelner Gebiete
entstehen neue Temperaturgegensatze, die zum AufbauishbenZirkulationen und starkem Aufstei-
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6 Zusammenfassung

gen im Randbereich der Bewdlkung fihren. Daraus resutiarAnwachsen der flachen Bewélkung an
den Wolkenrandern. Sobald die Konvektionszellen bis inBlereich des AEJ reichen, verlagern sie sich
nach Westen. Ob sich daraus hochreichende Konvektion ekellyihangt von den Bedingungen in den
Gebieten ab, in die die konvektiven Zellen transportientdea. Hohe CIN-Werte unterdriicken die Ver-
tikalwinde und verringern dadurch einen Feuchtenachsehsgtaler Grenzschicht in die Bewdlkung, was
zur Aufldsung der hochreichenden Konvektion flihren kanas[ist in MOI der Fall: Hier ist ein Gebiet
mit hohen CIN-Werten entstanden, verursacht durch AbsinkeBereich der Grenzschichtoberseite.
Das Absinken ist eine Folge thermischer Zirkulationen,adis der raumlich unterschiedlichen Abschat-
tung einzelner Gebiete resultieren. In CTRL und HOM ziekththichreichende Konvektion in Gebiete,
in denen die CIN null und die aquivalentpotentielle Temperin der Grenzschicht hoch ist, was zur
Folge hat, dass die Zellen sich weiter intensivieren undi&ligchlag fallt.

Die weitere Entwicklung der Niederschlagszellen verlédu€TRL, HOM und MOI unterschiedlich: nur
in CTRL und HOM schlieRen sich die Zellen zu einem MCS zusamnmeMOI entwickelt sich aus oben
genannten Grinden kein MCS und es fallt kein nennenswereatelschlag. In CTRL lasst der zu dem
MCS gehoérende Niederschlag etwa vier Stunden nach Augidaw@inem etwa 2° breiten Streifen nach,
wahrend aus dem MCS in HOM durchgehend Niederschlag fditUAsache flr die starken Unterschie-
de in den Niederschlagsfeldern in CTRL und HOM werden Boelectiteinhomogenitaten vermutet. Das
Niederschlagsfeld in BANDF zeigt namlich eine qualitatmiiche Verteilung wie das in CTRL. Des-
halb wird eine systematische Untersuchung der prakomaktiBedingungen und ihr Einfluss auf die
Modifikation eines herannahenden MCS fir BANDT und BANDFathgefthrt. Dabei zeigt sich, dass
die unterschiedlichen Bodenfeuchten in dem 2° breitenf8treu einer Anderung der CIN und CAPE
Uber und neben dem Streifen fihren. Ein trockener Streiéeinziert die CIN und CAPE Uber dem
Streifen und erhoht die CIN etwa 1° westlich und 6stlich daveine Erhéhung der Bodenfeuchte fuhrt
dagegen zu einer Erhéhung der CIN und CAPE Uber dem Streifdrzu einer CIN-Erniedrigung und
CAPE-Erhdhung etwa 2° westlich und 6stlich davon. Fir dierschiedlichen Entwicklungen der CIN
und CAPE sind die Temperatur und Feuchte in der GrenzsghlehGrenzschichthéhe und die Tempe-
ratur oberhalb der Grenzschicht verantwortlich. Die wstkiedlichen Bodenfeuchten fihren zu Unter-
schieden in der Energiebilanz am Erdboden, wodurch es zeomdalen Temperatur- und Feuchtegradi-
enten in der Grenzschicht und zu raumlich unterschiedlidBeenzschichththen kommt. Die Feuchte-
und Temperaturgradienten wirken sich Uber Horizontalkiitme auf die umliegenden Regionen aus und
die horizontalen Temperaturgradienten verursachen teehe Zirkulationen, die auch tiber Anderungen
der Grenzschichthéhe und der Temperatur oberhalb der &reicht CAPE und CIN beeinflussen. Bei
Annaherung an den trockenen Streifen in BANDT am Abend schivsich das MCS ab und der Nie-
derschlag lasst nach. Die Ursache dafir ist sowohl einered@N als auch eine sehr niedrige Feuchte
in Hohe der Wolkenbasis. Letztere entsteht durch das Abgirilber den kalteren Gebieten aul3erhalb
des Streifens als Teil der thermischen Zirkulation undtfiahreiner Abnahme des Flussigwassergehalts
der Bewdlkung. Uber dem trockenen Streifen reintensivs@t das MCS, da der zu dem MCS geho-
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rende Kaltluftkdrper und die damit verbundene bodennahev&genz bestehen bleiben und da Uber
dem Streifen eine méchtige Residualschicht vorhandeWesgen der Residualschicht ist die spezifische
Feuchte zwischen etwa 700 und 800 hPa uUber dem trockenafestn@her als westlich und 6stlich
davon, wo die freie Atmosphare trockener ist. Somit ist dawmdhtenachschub in die Bewolkung tber
dem trockenen Streifen gewahrleistet. In BANDF nimmt diedédirschlagsintensitat dstlich des feuchten
Streifens zu, weil hier die CAPE hoher und die CIN niedrigérais in HOM. Uber dem feuchten Strei-
fen bewirkt eine hohe CIN und eine sehr niedrige Feuchte d@lfetHer Wolkenbasis eine Auflésung
der Niederschlagszellen. Demzufolge ist die Riuckkopplemischen Bodenfeuchte und Niederschlag
bezliglich eines entwickelten MCS Uber den Streifen negag¢inn bei erhéhter Bodenfeuchte lasst der
Niederschlag nach und bei reduzierter nimmt er zu.

Uber dem westlichen Teil des trockenen Streifens in BANDTtehen, fast zeitgleich mit den Zel-
len, die sich zum MCS zusammenschlie3en, zusatzliche MNieldagszellen. Der dafir verantwortli-
che Auslosemechanismus resultiert aus der Uberlagerunibee dem Streifen entstehenden thermi-
schen Zirkulation mit dem groRraumigen Windfeld. Die h@&@&renzschicht Gber dem Streifen andert
dort den Impulsaustausch zwischen AEJ und Monsunstronwaodyirch es direkt westlich der héheren
Grenzschicht zu horizontaler Divergenz an der Grenzstttiehseite und zu Konvergenz in Bodennéhe
kommt. Die Uberlagerung der so entstehenden KonvergemzbDivergenzgebiete mit denen, die durch
die thermischen Zirkulationen entstehen, bewirkt, dassbdidennahe Konvergenz im westlichen Teil
des trockenen Streifens starker ist als in der Mitte odersthiatien Teil. Daraus resultieren starke Verti-
kalwinde, die zur Entstehung der zusatzlichen Niedergstzkllen fiihren. Die Ruickkopplung zwischen
Bodenfeuchte und Niederschlag ist bezuglich der AuslosamgNiederschlagszellen negativ, da Uber
dem trockenen Streifen zusatzliche Niederschlagszefiesiehen.

Die hier durchgefuihrten Simulationen, einschlie3lichBietgetbetrachtungen der Temperatur und Feuch-
te, erlauben es, die Prozesse und Mechanismen zu verstBberur Auslosung und Modifikation von
Konvektionszellen beitragen.

Untersuchungen zur Rickkopplung zwischen BodenfeuchieNiederschlag sind derzeit Bestandteil
aktueller Forschungsaktivitdten, da sowohl Beobachtletgs als auch Simulationsergebnisse keine ein-
heitlichen und eindeutigen Antworten auf die Art der Rugkloing geben. Die Art der Rickkopplung
im Modell, d.h. ob sie positiv oder negativ ist, hangt untaderem von Faktoren wie Modellauflo-
sung, Konvektionsparametrisierung und Orientierung undd&hnung der Bodenfeuchteanomalie ab.
Aus Sicht der hier erzielten Ergebnisse ware es daher dinaie gefundenen Rickkopplungen mit
solchen zu vergleichen, die bei gednderter Form, Dimenshoientierung und Starke der Bodenfeuch-
teanomalie auftreten.
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A Abklrzungsverzeichnis

AEJ Afrikanischer Oststrahlstrom (engl.: African Easterly)Je

AEW Westwarts wandernde Wellenstérungen in Afrika (engl.igsin Easterly Wave)
AMMA African Monsoon Multidisciplinary Analyses

AMSR-E Advanced Microwave Scanning Radiometer-Earth obserwstem

BANDF Modelllauf wie HOM, aber mit erh6hter Bodenfeuchte in einBtreifen zwischen 3 und 1°
w

BANDT Modelllauf wie HOM, aber mit reduzierter Bodenfeuchte inesn Streifen zwischen 3 und
1°W

CAPE Maximal fur Konvektion zur Verfiigung stehende Energie (er@onvective Available Potential
Energy)

CCL Kumuluskondensationsniveau (engl.: Convective Condemshevel)

CIN Konvektionshemmende Energie (engl.: Convective Intahjti

COSMO Consortium for Small-scale Modeling

CTRL Modelllauf mit reduzierter ECMWF-Bodenfeuchte und COSN8Odenart
dEdz Zeitliche Anderung durch die Divergenz des latenten Wanmssés

dHdz Zeitliche Anderung durch die Divergenz des fiihlbaren Wilusses
dQdz Zeitliche Anderung durch die Divergenz der Strahlungstzila

ECMWF Europaisches Zentrum fur mittelfristige Wettervorheeséengl.: European Centre for
Medium-range Weather Forecasts)

EL Gleichgewichtsniveau (engl.: Equilibrium Level)
HADV Zeitliche Anderung durch Horizontaladvektion
HOM Modelllauf mit homogener Bodenfeuchte und Bodenart

ITCZ Innertropische Konvergenzzone (engl.: Intertropical ¥@ogence Zone)
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LCL Hebungskondensationsniveau (engl.: Lifting Condensdt&vel)

LFC Niveau der freien Konvektion (engl.: Level of Free Conveaji

MCS Mesoskaliges konvektives System (engl.: Mesoscale Ctimreesystem)
MOI Modelllauf mit original ECMWF-Bodenfeuchte und COSMO-Ruwtrt
NSD Normiertes Sattigungsdefizit

SAL Abgehobene Sahara Grenzschicht (engl.: Saharan Air Layer)

SQ Zeitliche Anderung durch Phasenumwandlung

TOT Totale zeitliche Anderung

VADV Zeitliche Anderung durch Vertikaladvektion

WAM Westafrikanisches Monsunsystem (engl.: West African Mon$
WO Wolkenobergrenze

WU Wolkenuntergrenze
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B Symbolverzeichnis

a Faktor, der den Luftmassenaustausch am Oberrand der Ghéctasbeschreibt (engl.: entrainment

factor)
B Bowen-Verhaltnis
Bo Bodenwarmestrom an der Erdoberflache
Cp Spezifische Warmekapazitéat bei konstantem Druck
E Latenter Warmefluss
Eq Latenter Warmefluss an der Erdoberflache
y Gradient der potentiellen Temperatur oberhalb der Grédmiasc
g Schwerebeschleunigung
Gp Globalstrahlung an der Erdoberflache
h Feuchtstatische Energie
H Fuhlbarer Warmefluss

Ho Fuhlbarer Warmefluss an der Erdoberflache

A Faktor, der den Zusammenhang zwischen dem Bodenwérmestidmter Strahlungsbilanz am

Erdboden beschreibt

L Latente Verdampfungswarme von Wasserdampf

M Menge des Wasserdampfes pro Volumen und Zeit, die durcreRbasvandlungen von fliissig oder

fest in gasférmig entsteht
p Luftdruck
q Spezifische Feuchte
Q Strahlungsbilanz

Qo Strahlungsbilanz an der Erdoberflache
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p Luftdichte

r Mischungsverhaltnis

rsar Sattigungsmischungsverhaltnis

Or,—r Standardabweichung des Wasserdampfdefizits

© Potentielle Temperatur

©. Aquivalentpotentielle Temperatur

Oe0 Aquivalentpotentielle Temperatur bei adiabatischer Hgoeines Luftpaketes
Oes Aquivalentpotentielle Temperatur der Umgebung bei Sértiig

Oeso Aquivalentpotentielle Temperatur bei trockenadiabatisdHebung eines Luftpaketes
u Windkomponente in x-Richtung

Vi Horizontaler Windvektor

V' Windvektor

w Vertikale Windkomponente im p-System

w Vertikale Windkomponente im z-System

wein Resultierender Vertikalwind bei Umwandlung der potetgigelEnergie der CIN in kinetische
Energie

Wgiri Differenzgeschwindigkeit Wax — Wein
Wmax Maximale vertikale Windgeschwindigkeit in der Grenzsthic
Zo Ausgangsniveau der adiabatischen Hebung eines Luftmakete

Zi Grenzschichthohe
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