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1. Einleitung

Im Sommer und Herbst kommt es im westlichen Mittelmeerraum hiufig zu Starkniederschldgen.
Dadurch werden oft Sturzfluten und Erdrutsche ausgeldst, die schwere Schiden verursachen und
das Leben der Menschen in dieser Region beeinflussen. Es ist deshalb wichtig die Prozesse, die
zu diesen Ereignissen fiihren, zu verstehen und richtig vorherzusagen. Insbesondere nachdem die
Untersuchungen von Alpert et al. (2002) gezeigt haben, dass sich die Hiufigkeit von Starknie-
derschliigen mit einer Niederschlagsmenge iiber 128 mm d~! in Italien seit 1950 vervierfacht hat
und die Hiufigkeit von Niederschlagsereignissen mit einer Niederschlagsmenge iiber 32 mm d~!
von 23% auf 32% angestiegen ist. Ahnliche Ergebnisse erhielten auch Homar et al. (2009) fiir
die balearischen Inseln, wo Starkniederschlige zugenommen, Ereignisse mit moderater Nieder-

schlagsmenge jedoch abgenommen haben.

Starkniederschlige werden meist durch grofskalige Systeme wie Mittelmeerzyklonen mit einge-
lagerter hochreichender Konvektion oder durch mesoskalige konvektive Systeme ausgelost (z. B.
Bech et al., 2011; Cohuet et al., 2011). Diese hochreichende Konvektion wird hiufig durch ther-
mische Windsysteme initiiert, die zu bodennahen Konvergenzen und daraus resultierenden Auf-
winden fiihren. Dabei werden thermische Windsysteme oft durch Oberflicheninhomogenititen
verursacht. Die Topographie und Land-Meer-Uberginge, sowie Landnutzung und Bodenfeuch-
te, sind dabei von Bedeutung. Die Auslésung von hochreichender Konvektion durch Variation
der Bodenfeuchte wurde unter anderem vom Barthlott und Kalthoff (2011) untersucht und die
Auslosung eines Gewitters durch Uberlagerung einer mesoskaligen Konvergenzzone mit einer
durch Hangaufwinde induzierten Konvergenzzone beschrieben (Kalthoff et al., 2009). An Gebir-
gen spielt auBerdem die Bergventilation eine grofle Rolle. Die Hangaufwinde konvergieren iiber
dem Gebirge und aus Kontinuitédtsgriinden kommt es in diesem Bereich zur Hebung, wodurch die
feuchten Luftmassen aus der Grenzschicht in die freie Troposphire transportiert werden kdnnen.
Hill et al. (2010) fanden einen Zusammenhang zwischen dem Auftreten von Gewittern und Land-
und Seewindsystemen. Der Ubergang von Wasser zu Land stellt dabei eine besonders drastische
Oberflicheninhomogenitit dar, da sich die Energiebilanz an der Oberfliche iiber eine kurze Di-
stanz sehr stark @ndert. Durch den Seewind kommt es zu einer intensiven Feuchtigkeitszufuhr in
Kiistennédhe. Die feuchte Luft und die thermisch verursachten Konvergenzgebiete machen Inseln
zu idealen Orten fiir die Auslosung hochreichender Konvektion (z. B. Golding, 1993; Qian, 2008;
Barthlott und Kirshbaum, 2013). Um die Bildung von Land-See-Windsystemen zu untersuchen,
wurden bisher viele idealisierte Untersuchungen durchgefiihrt. Es wurden meist idealisierte Insel-
formen oder idealisierte Gebirgsformen verwendet (z. B. Mahrer und Pielke, 1977; Arritt, 1993).
Studien mit realer Topographie wurden unter anderem von Barthlott und Kirshbaum (2013) durch-

gefiihrt, dabei wurde jedoch nur eine bestimmte synoptische Situation anhand einer Fallstudie
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betrachtet.

Im Rahmen des Projekts Hydrological cycle in Mediterranean Experiment! (HyMeX) wurden im
Jahr 2012 vom Institut fiir Meteorologie und Klimaforschung (IMK) des Karlsruher Instituts fiir
Technologie (KIT) mehrere Messstationen mit unterschiedlichsten Gerdten auf Korsika platziert.
Bei HyMeX soll der hydrologische Kreislauf und damit verbundene Prozesse im Mittelmeerraum
untersucht werden. Schwerpunkte dabei sind Wettersysteme mit hohem Schadenspotenzial (high
impact weather), saisonale und dekadische Variabilitidten und zugehorige Trends im Zusammen-
hang mit einer globalen Klimaveridnderung. Korsika erfiillt auBerdem alle Voraussetzungen fiir
die Auslosung hochreichender Konvektion. Die Insel ist ausreichend grof}, um ein ausgeprig-
tes Land-See-Windsystem zu erzeugen und es erstreckt sich von Nordwesten nach Siidosten ein
Gebirgszug, der bis zu 2704 m hoch ist. Somit kénnen sich also zusétzlich Hang- und Talwind-
systeme bilden. Der Fokus der Messungen des IMK liegt daher auf dem Einfluss thermischer
Windsysteme auf die Auslosung hochreichender Konvektion. Die Simulationen in dieser Arbeit
sollen dazu beitragen zusammen mit den Messungen ein moglichst vollstindiges Bild der Pro-
zesse zu erhalten und diese zu verstehen. Es haben sich in den bisherigen Untersuchungen fol-
gende Einflussfaktoren als wesentlich herausgestellt: die Schichtung, das Sittigungsdefizit, die
Anstromgeschwindigkeit und die Anstromrichtung.

In dieser Arbeit wird nun untersucht, welchen Einfluss eine unterschiedliche Schichtung und grof3-
rdumige Anstromung, sowie ein unterschiedliches Sittigungsdefizit auf die Entwicklung thermi-
scher Windsysteme und die Auslésung hochreichender Konvektion hat. Dazu werden Modell-
simulationen durchgefiihrt, bei denen systematisch die Anfangsbedingungen unter Verwendung
einer realen Topographie variiert werden. Da die Einstrahlung Einfluss auf die Entwicklung und
die Stirke der thermischen Windsysteme hat, wird diese variiert um festzustellen, bei welcher
Einstrahlung sich ausreichend starke thermische Windsysteme bilden. Wie grof3 der Einfluss des
Sattigungsdefizits in der mittleren Troposphére und der Einfluss der bodennahen Schichtung bei
der Auslésung hochreichender Konvektion sind, soll durch weitere Variationen der Anfangsbedin-
gungen betrachtet werden. Durch die komplexe Orographie Korsikas werden nicht nur thermische
Windsysteme erzeugt und modifiziert, sondern es kdnnen auch noch weitere Effekte auftreten. Es
kann zur Uber- oder Umstromung des Gebirges kommen und in Tilern kann der Wind kanalisiert
werden. Ob nun die dynamischen oder thermischen Windsysteme dominieren hdngt unter ande-
rem von der Anstromgeschwindigkeit ab. Durch Verwendung einer starken und einer schwachen
Anstromgeschwindigkeit soll untersucht werden, welche Effekte bei welcher Geschwindigkeit
dominieren und welche Windsysteme effektiver zur Auslosung hochreichender Konvektion bei-
tragen. AuBBerdem ist dabei die Anstromrichtung entscheidend und wird deshalb ebenfalls variiert.
Die Arbeit ist wie folgt gegliedert: Kapitel 2 enthilt einige Grundlagen zur atmosphirischen
Grenzschicht und der Stabilitidt der Atmosphare. Aulerdem werden wichtige konvektionsrele-
vante Parameter definiert und Grundlagen zu thermischen Windsystemen und geldndeinduzierten
Stromungen erldutert. Im Kapitel 3 wird ein kurzer Uberblick iiber das verwendete Modell COS-

MO (Consortium for Small-scale Modeling), die verwendeten Einstellungen und die spezielle

"http://www.hymex.org



Initialisierung gegeben. Die Ergebnisse der Modellsimulationen werden in Kapitel 4 besprochen.

Das Kapitel 5 fasst die wichtigsten Erkenntnisse zusammen.






2. Grundlagen zur Konvektion und

Konvektionsauslosung

2.1 Die atmosphirische Grenzschicht

Die atmosphirische Grenzschicht ist der unterste Teil der Atmosphére direkt oberhalb der Erd-
oberfliche. Dort haben Reibungseffekte und thermodynamische Prozesse, wie Abkiihlung oder
Erwirmung der Erdoberfliche und der Eintrag von Wasserdampf direkten Einfluss auf die Luft-
schicht. Uber der Grenzschicht schlieBt sich die freie Atmosphire an, in der diese Prozesse kei-
ne direkte Einwirkung mehr haben. Die Grenzschichthdhe wird sowohl von den Prozessen an
der Erdoberflache als auch von den Vorgingen in der freien Atmosphére beeinflusst. Als gro-
ben Richtwert am Tage kann man dabei 1000 m angeben (Kraus, 2008). Drei Bereiche werden in
der Grenzschicht unterschieden. Die viskose Unterschicht ist nur wenige Millimeter dick. Dort
dominieren die molekularen Vertikaltransporte von Impuls, Wirme und Feuchte gegeniiber den
turbulenten Transporten (Stull, 1988). Daran schlief3t sich die Prandtl-Schicht an. Diese ist durch
eine nahezu hohenkonstante Schubspannung und hohenkonstante turbulente Fliisse gekennzeich-
net (Kraus, 2008). Uber der Prandtl Schicht liegt entweder eine stabile nichtliche Grenzschicht
oder eine konvektive Mischungsschicht (Abb. 2.1).

Die konvektive Mischungsschicht entsteht bei Sonnenaufgang wenn der fithlbare Warmestrom
positiv wird. Dieser erwirmt die Luft und die konvektive Mischungsschicht beginnt zu wachsen
(Whiteman, 2000). Am Nachmittag hat sich eine hohe konvektive Mischungsschicht ausgebil-
det, die von einer Inversion inklusive Entrainmentzone, abgeschlossen wird. Dort wird Luft aus
der freien Atmosphire in die Grenzschicht eingemischt, was zu einem weiteren Anwachsen der
Schicht beitrdgt (Stull, 1988). Kurz vor Sonnenuntergang wird der fithlbare Warmestrom negativ.
Die bodennahe Luft kiihlt sich ab und es bildet sich eine stabile Grenzschicht aus, die deutlich
niedriger als die konvektive Mischungsschicht ist (Kraus, 2008). Die dariiber liegenden restlichen

Luftmassen der Mischungsschicht werden als Residualschicht bezeichnet.

2.2 Statische Stabilitiit

Die Stabilitit der Atmosphdre ist ein entscheidender Faktor bei der Auslosung von Konvektion.
Die Atmosphire kann labil, neutral oder stabil geschichtet sein. Zur Erlduterung der Stabilitiit
wird nach Etling (1996) die Paketmethode verwendet. Dabei wird ein ungesittigtes Luftquantum,
was die gleichen Eigenschaften wie seine Umgebung hat, in einer ruhenden Atmosphére vertikal

ausgelenkt. Die Bewegung erfolgt unter folgenden Voraussetzungen:
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Freie Atmosphére
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Abbildung 2.1: Schema tiber die Entwicklung der Grenzschicht im Tagesgang. PS' steht fiir
Prandtl Schicht und z; ist die Untergrenze der Inversion. Bild aus Kraus (2008).
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Abbildung 2.2: Stabilitidtsbereiche fiir ungesittigte Luft (links) und gesittigte Luft (rechts) fiir
unterschiedliche Schichtungen der Umgebung. Diinne Linien: Trockenadiabaten, auf denen ein
ungesittigtes Luftpaket aufsteigt/absinkt (griin) und Pseudoadiabaten, auf denen ein gesittig-
tes Luftpaket aufsteigt (rot). Dicke Linien: Temperaturgradient der Umgebung; aus Kunz et al.
(2009).

(1) Der Prozess verlaufe adiabatisch, es gibt also keinen Wirmeaustausch zwischen Umgebung
und Luftquantum.

(i) Der Druck des Luftpakets entspricht stets dem Umgebungsdruck (quasistatische Annahme).
(iii) Mischungsvorgidnge mit der Umgebung werden ausgeschlossen.
Durch die Annahme eines adiabatischen Prozesses bleibt die potentielle Temperatur 6 des Luft-
pakets bei vertikaler Auslenkung konstant. Wird das Luftquantum nun nach oben ausgelenkt und
die Umgebung hat einen positiven vertikalen Gradienten der potentiellen Temperatur, so ist das
ausgelenkte Luftquantum kélter als seine Umgebung und sinkt zuriick in seine Ausgangslage, es
handelt sich also um eine stabile Gleichgewichtslage (Abb. 2.2).
Ist der vertikale Gradient der potentiellen Temperatur jedoch negativ, ist das Luftquantum nach
Auslenkung wirmer als seine Umgebung und erfihrt weiteren Auftrieb. Die Atmosphére ist labil
geschichtet. Ist die Atmosphére adiabatisch geschichtet, dndert sich die potentielle Temperatur mit

der Hohe also nicht, bedeutet dies, dass das Luftpaket nach Auslenkung immer noch die gleiche
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potentielle Temperatur besitzt wie seine Umgebung und deshalb in der neuen Position verbleibt.
Der Zusammenhang zwischen dem Gradienten der potentiellen Temperatur 6, dem Gradienten
der aktuellen Temperatur 7" und der statischen Stabilitit ist wie folgt (Etling, 1996):

or 00

—>T = — >0 : stabile Schichtung
0z 0z
oT 00
— < T —> — < 0 :labile Schichtung (2.1)
0z 0z
T 0
or =T == 99 =0 : neutrale Schichtung.
0z 0z

Dabei ist I' der trockenadiabatische Temperaturgradient, fiir den gilt

4K
I'= —0’97 . 2.2)
100 m

Liegt Sittigung vor, kiihlt sich das Luftpaket bei vertikaler Anderung langsamer ab, da die frei-
werdende Kondensationswérme die Abkiihlung verringert. Es gilt fiir den feuchtadiabatischen
Temperaturgradienten (Abb. 2.2):

Iy >T. (2.3)

Geht man nun von einer pseudoadiabatischen Bewegung des Luftpakets aus, bei dem das Kon-
densat instantan ausfillt, so ist die dquivalent-potentielle Temperatur ,. hohenkonstant (Beheng,
2010). Wird das Luftpaket nun in gesittigtem Zustand gehoben, so ist die Atmosphire stabil
geschichtet, wenn die dquivalent-potentielle Temperatur der Umgebung mit der Hohe zunimmt.
Nimmt 6, in der Umgebung mit der Hohe ab, so ist die Atmosphire labil geschichtet und das
Luftpaket ist wirmer als seine Umgebung. Andert sich die Aquivalent-potentielle Temperatur der
Umgebung mit der Hohe nicht, so ist sie neutral geschichtet. Da nach Gl. 2.3 der feuchtadiabati-
sche Temperaturgradient stets grof3er ist als der trockenadiabatische Temperaturgradient, gibt es
Bereiche, in denen die Atmosphire je nachdem ob Sittigung vorliegt oder nicht, entweder labil
oder stabil geschichtet sein kann. Man nennt dies bedingte Labilitdt (Kunz et al., 2009).

2.3 Konvektion und konvektiver Niederschlag

Die Konvektion beschreibt Vertikalbewegungen in der Atmosphire, die durch thermische und dy-
namische Auftriebskrifte hervorgerufen werden. Setzt sich diese Konvektion bis in ausreichende
Hohe durch, kann Kondensation, Wolkenbildung und Niederschlag eintreten. Die Voraussetzun-
gen fiir die Auslosung von konvektivem Niederschlag wurden eingehend untersucht und erldutert,
z.B. von Doswell III (1987). Man benétigt eine labile Schichtung der Atmosphire, sodass Luft-
pakete aufsteigen konnen. Auflerdem benétigt man ausreichend Feuchtigkeit in der Grenzschicht,
damit es zur Kondensation kommen kann und man benétigt einen Hebungsmechanismus, der das
Luftpaket auf das Niveau der freien Konvektion (NFK), bzw. auf das Kumuluskondensationsni-
veau (KKN) anhebt.

Folgende Hebungsmechanismen werden bei Kunz et al. (2009) aufgefiihrt:
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e thermischer Auftrieb durch Erwdrmung und Labilisierung der bodennahen Luftschicht;

e thermische Zirkulationen (z. B. Land- und Seewind, Hangwind), die durch unterschiedli-
che Erwdarmungsraten am Erdboden entstehen (dabei spielen unter anderem Landnutzung,

Bodenart und Bodenfeuchte eine Rolle);
e erzwungene Hebung an Gebirgen,;
* bodennahe Konvergenzgebiete (z. B. bei Umstromungseffekten im Lee der Objekte);
¢ Querzirkulation an Fronten;
» Konvergenz im Bereich eines Bodentiefs;

* groflriumige Hebung auf der Vorderseite eines Trogs.

Insbesondere die thermisch und orographisch induzierten Hebungsmechanismen spielen in dieser

Arbeit eine Rolle. In den Kapiteln 2.4 und 2.5 werden diese deshalb ausfiihrlich besprochen.

2.3.1 Konvektionsrelevante Parameter

Um die Atmosphire auf die Moglichkeit von Konvektion hin zu untersuchen, werden in Kapi-
tel 4 verschiedene Parameter betrachtet. Zur Berechnung dieser Parameter wird wiederum die
Paketmethode verwendet. Zusétzlich zu den vorherigen Annahmen wird vorausgesetzt, dass kon-
densiertes Wasser instantan ausfillt (Manzato und Morgan, 2003).

Bei passiver Hebung wird ein ungesittigtes Luftpaket durch einen der oben genannten Hebungs-
mechanismen gehoben. Es steigt trockenadiabatisch bis zum Hebungskondensationsniveau (HKN)
auf. Dies ist die Hohe bei der Sittigung eintritt. Wird es nun weiter gehoben, geschieht dies pseu-
doadiabatisch. Wird das Luftpaket wirmer als die Umgebung hat es das NFK erreicht und kann
ohne weiteren duleren Hebungsmechanismus frei aufsteigen, bis es wieder kilter wird als die
Umgebung. Dort befindet sich das Gleichgewichtsniveau (engl. equilibrium level, EL) und es ist
die Obergrenze der Wolken zu erwarten (Beheng, 2010).

Bei aktiver Hebung kommt es durch bodennahe Erwdrmung und dadurch ausgeldste konvekti-
ve Bedingungen zum Aufsteigen von Luftpaketen. Hat sich der Boden soweit erwidrmt, dass die
Luftpakete aufsteigen kdnnen bis Sittigung eintritt, ist das KKN erreicht, welches mit dem NFK
identisch ist. Die Temperatur am Boden, bei der dies auftritt, nennt man Auslosetemperatur.

Bis zum Erreichen des NFK bzw. bis die Auslosetemperatur erreicht wird, ist das Luftpaket kélter
als seine Umgebung. Dies bedeutet, dass es negativen Auftrieb hat. Die Energie die aufgewandt,
bzw. abgebaut werden muss, um das Luftpaket bis zum NFK zu bringen, wird als konvektions-

hemmende Energie CIN bezeichnet und geméf

FNFK Tv - Tv u
CIN(z) = —g - / —oP "Ry (2.4)

z Tv,u

berechnet (Leuenberger et al., 2010). Dabei ist g die Schwerebeschleunigung, znrFi die Hohe
des NFK , T, ;, die virtuelle Temperatur des Luftpakets und T, , die virtuelle Temperatur der
Umgebung. Oberhalb des NFK ist das Luftpaket wirmer als seine Umgebung und erfihrt Auftrieb
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bis zum Gleichgewichtsniveau. Die Energie, die fiir die Konvektion zur Verfiigung steht, ist die
CAPE. Sie ist nach Leuenberger et al. (2010) definiert als

ZEL
Tv,p - Tv,u

Ton dz. (2.5)

CAPE(z) — g /

ZNFK

Die CAPE gibt also die mégliche Intensitit der Konvektion an. Nimmt man an, dass die gesamte
potentielle Energie in kinetische Energie der Vertikalbewegung umgewandelt wird, so erhélt man

als Maximalwert fiir die Vertikalgeschwindigkeit

woapy = V2 - CAPE. (2.6)

Da der Auftrieb in einer Wolke jedoch durch unterschiedliche Faktoren abgeschwicht wird, nimmt
man als realistische Abschitzung fiir den Maximalwert die Hilfte von woapg an (Beheng, 2010).
Ob die Konvektion tatsdchlich ausgelost wird, hiangt jedoch davon ab, ob die CIN iiberwunden
werden kann. Nimmt man an, dass die potentielle Energie vollstdndig in kinetische Energie der
Vertikalbewegung umgewandelt wird, so bendtigt man mindestens eine Vertikalgeschwindigkeit

von

woN = V2 - CIN, 2.7

um die CIN zu iiberwinden (Beheng, 2010). Um ein Luftpaket bis zum NFK bzw. KKN zu heben,
muss also die Differenz zwischen maximaler Vertikalgeschwindigkeit wy,,x unterhalb des NFK
und WCIN

Wdiff = Wmax — WCIN (2.8)

groBler oder gleich Null sein.

In der Realitit konnen jedoch beim Aufstieg des Luftpakets Mischungsvorgéinge stattfinden, bei
denen oberhalb des NFK trockene Luft in das Luftpaket eingemischt wird. Dadurch ist es moglich,
dass das aufsteigende Luftpaket das Gleichgewichtsniveau nicht erreicht und die Konvektion nicht
hochreichend wird (Adler et al., 2011). Deshalb wird das Sittigungsdefizit  — rg,¢ verwendet, um
die Moglichkeit der Wolkenentstehung zu bewerten. Dabei ist r bzw. 7, das Mischungsverhélt-
nis bzw. das Sattigungsmischungsverhéltnis der Luft. Verwendet man jedoch den Mittelwert des
Séattigungsdefizits fiir ein grofleres Gebiet werden subskalige Variabilitdten nicht beriicksichtigt.
Deshalb fiihrten Chaboureau et al. (2004) das normierte Séttigungsdefizit ein, welches sowohl
vom Wasserdampfdefizit » — rg,4 als auch von dessen Standardabweichung o, —, abhingt:

T — Tsat

NSD = . (2.9)

UTsat -

Chaboureau et al. (2004) betrachten in ihrer Arbeit die vertikale Verteilung des NSD bis 4 km
Hohe. Signifikante Bewolkung, gekennzeichnet durch einen Wolkenwassergehalt von mehr als
0,01 gkg™', bildet sich bei ihren Modellsimulationen erst ab einem NSD kleiner als 2. In dieser
Arbeit wird das NSD fiir die Hohen 850 hPa und 700 hPa berechnet, was in etwa 1,5 km und 3 km
entspricht.
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2.4 Thermische Windsysteme

Thermisch erzeugte Windsysteme sind rdumlich begrenzte und nur in bestimmten Regionen auf-
tretende Windsysteme, die durch horizontale Temperaturgradienten entstehen. Wichtig dabei ist

die Energieumsetzung an der Erdoberfldche:

Qo — Bo = Hp + Ep. (2.10)

Dabei ist Qg die Strahlungsbilanz, By der Bodenwérmestrom, Hy der fithlbare Wirmestrom und
Ey der latente Wirmestrom an der Erdoberfliche. Die Erwidrmungsrate der bodennahen Luft-
schicht ist dabei abhingig von der Verteilung der verfiigbaren Energie (QQg — By) auf den latenten

und fithlbaren Wiarmestrom, gekennzeichnet durch das Bowen-Verhiltnis

Bo=—.
0 E,

(2.11)

Diese Verteilung ist unter anderem abhingig von der Bodenart, der Landnutzung und der Bo-
denfeuchte. Grenzen nun zwei Oberflichen mit unterschiedlicher Energieumsetzung aneinander,
entsteht ein horizontaler Temperaturunterschied in der dariiberliegenden Luftschicht, wodurch
sich ein horizontaler Druckgradient bildet. Dieser ruft dann eine Ausgleichsstromung hervor. Von
besonderem Interesse sind in dieser Arbeit Land-See-Windsysteme und Hang- und Talwindsyste-
me. Diese sind von mehreren Faktoren abhéingig. Die Stérke der Einstrahlung und die grofrdumi-
ge Anstromung bestimmen unter anderem die Intensitdt des Systems. Die Inselgro3e und Form
sowie die Topographie haben ebenfalls Einfluss auf diese Windsysteme. Um den Einfluss dieser
Faktoren besser verstehen zu konnen, wird im weiteren Verlauf dieses Kapitels ndher auf die Ent-

stehung dieser Windsysteme und die Auswirkungen der oben genannten Faktoren eingegangen.

2.4.1 Land- und Seewindsysteme

Land- und Seewindsysteme kann man an allen Kiisten und groBeren Seen beobachten. Durch
die solare Einstrahlung wihrend des Tages erwédrmt sich die Erdoberfliche. Dabei erwérmen sich
Landoberflachen stirker als Wasserflachen, da die Wirmekapazitidt von Wasser um ein vielfa-
ches groBer ist. Die Oberflichentemperatur des Wassers schwankt somit im Tagesgang kaum
(Stull, 1988). Die Landoberflache erwirmt sich hingegen, aufgrund der geringen Wirmekapazi-
tdt und der geringen molekularen Wirmeleitfdhigkeit, wéhrend des Tages deutlich (Stull, 1988).
Da der fiihlbare Warmestrom iiber Land groBer ist als iiber dem Meer, wird die bodennahe Luft-
schicht iiber Land stirker erwédrmt und es entsteht ein horizontaler Temperaturgradient. Herrscht
ein schwacher synoptischskaliger Druckgradient bildet sich in dieser Luftmasse eine barokline
Schichtung (Abb. 2.3). Durch den horizontalen Druckunterschied stellt sich eine Ausgleichs-
stromung vom hohen Druck iiber der Wasseroberflache zum tieferen Druck iiber Land ein, der
Seewind. Nachts kann sich der Druckunterschied umkehren, sodass ein Landwind entsteht. Dabei

ist der Seewind deutlich stédrker als der Landwind (Simpson, 1994).
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Abbildung 2.3: Ausbildung einer baroklinen Schichtung iiber dem Land (rechts) und der angren-
zenden Wasserfliche (links). Abbildung entnommen aus Holton (2004). Dabei gilt Ty < Ts.
Die schwarze durchgezogene Linie mit den Pfeilen beschreibt den Integrationsweg, iiber den in
Gleichung 2.13 integriert wird. Die gestrichelten Linien sind Fldchen konstanter Dichte. h ist die
Hohe der Seewindzirkulation und L die horizontale Erstreckung.

Erste theoretische Abhandlungen zu Land-See-Windsystemen wurden von Schmidt (1947) und
auch von Haurwitz (1947) veroftentlicht. Haurwitz geht dabei vom Bjerknesschen Zirkulations-
theorem aus und leitet daraus die Beziehung zwischen der Temperaturdifferenz zwischen Land-
und Wasseroberfliche und der Beschleunigung der Luftmassen ab. Ausgehend von einer Zirkula-
tion in der x,z-Ebene und unter Vernachldssigung der Corioliskraft erhélt man fiir die Zirkulation
C, nach Holton (2004)

dC’a:_%dp 2.12)
dt S P '

Dabei ist p die Dichte, p der Druck und ~ die berandende Kurve, iiber die integriert wird. Setzt
man fiir die Dichte p = pRng ~1. mit der Gaskonstanten trockener Luft Ry = 287,05 kg_lK‘l,

ein und integriert lings des angegebenen Weges in Abbildung 2.3 so erhélt man

dC,
= — Tdl
7 j{R np

~ Rln <p0> (To-T)).

b1

(2.13)

Da Ty > T ist, ist dc% > 0, das heilt die Zirkulation ist zyklonal. Setzt man nun fiir die
Zirkulation

v

Ch=—— 2.14
Y 2(h+ L) @19
mit der mittleren tangentialen Geschwindigkeit v, ein so ergibt sich
dz R ( p—o) -
L " (Ty—Th). 2.15)

dt — 2(h+1L)
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Setzt man auf der rechten Seite von Gleichung 2.15 fiir die Variablen folgende realistische Werte
ein: pg = 1000 hPa, p; = 900hPa, 75 — T = 10°C, L = 20km und A = 1km, so erhilt man
eine Beschleunigung von 7,2 x 1073 ms~2. Nach etwa 1h fiihrt dies zu einer Windgeschwin-
digkeit von 25,9 ms~!. Bei diesem Ansatz wird jedoch die bodennahe Reibung und die Reduk-
tion der Temperaturdifferenz durch Advektion nicht beriicksichtigt, welche die Windgeschwin-
digkeit reduzieren (Holton, 2004). Realistische Windgeschwindigkeiten, die von der Land-See-
Windzirkulation hervorgerufen werden, liegen deshalb bei 6-7ms™! (Simpson, 1994) bis maxi-
mal 11 ms~! (Defant, 1950). An der Vorderseite des Seewindes ergibt sich ein starker Tempe-
raturgradient zwischen der feuchten, kiihleren Luft vom Meer und der warmen Luft iiber Land,
dieser Bereich wird Seewindfront genannt. Fiir die horizontale Erstreckung des Seewindes wurden
in Australien Entfernungen von 290 km (Clarke, 1955) gemessen, wohingegen in den mittleren
Breiten Entfernungen von 150 km (Kottmeier et al., 2000) ermittelt wurden. Fiir die vertikale Er-
streckung gibt Atkinson (1981) Werte zwischen 100 m und 1 km an.

Dabei hingen die vertikale (h) und horizontale (/) Erstreckung, sowie die dazugehorigen Windge-
schwindigkeiten (w, u) von mehreren Faktoren ab, insbesondere vom fithlbaren Wirmestrom am
Boden, der Stabilitdt und dem geostrophischen Wind. Bei zunehmendem fiihlbaren Wérmestrom
erhohen sich h, [, v und w. Nimmt die Stabilitdt zu, verringern sich w und h, v und [ verringern
sich weniger stark (Crosman und Horel, 2010). Die Abhiingigkeit vom geostrophischen Wind ist
komplexer, da es dabei zum einen auf die Windrichtung, zum anderen auf die Windgeschwin-
digkeit ankommt. Ist die Anstromung sehr stark, konnen sich keine thermischen Windsysteme
durchsetzen. Moderate ablandige Winde verlagern die Seewindfront in Richtung Kiiste und ver-
stirken die Konvergenzgebiete, auflandige Winde schwichen die Seewindfront ab und verlagern
sie ins Inland (z.B. Arritt, 1993; Porson et al., 2007a). Die Topographie und die Kiistenform
spielen fiir die Struktur des Seewindes ebenfalls eine Rolle. So fiihrt eine konvexe Kiistenform
zu Konvergenz und eine konkave Kiistenform zu Divergenz des Seewindes iiber Land (Simp-
son, 1994). Sehr steiles Geldnde kann die Seewindfront blockieren (Ramis und Romero, 1995;
Barthlott und Kirshbaum, 2013), an flachen Héngen konnen sich hingegen Hang- und Seewinde
positiv iiberlagern und die Windgeschwindigkeit sowie die horizontale und vertikale Erstreckung
vergroBern sich (Mahrer und Pielke, 1977; Porson et al., 2007b). Eine Ubersicht iiber die Zu-
sammenhinge der Land-See-Windzirkulation und den oben genannten Einflussgrofen, inklusive

moglicher Skalierungsbeziehungen, liefern Crosman und Horel (2010).

2.4.2 Hang- und Talwinde

Hangwinde wehen quer zur Talachse und entstehen durch einen horizontalen Temperaturgradien-
ten. Durch die Einstrahlung wéhrend des Tages werden die Hinge erwdrmt und es kommt durch
den fiihlbaren Wirmestrom zu einer Erwéarmung der angrenzenden Luftschicht (Stull, 1988). Die
hangnahe Luftschicht ist somit wédrmer als die Luft auf gleicher Hohe in der Talmitte und es
bildet sich dementsprechend ein horizontaler Druckgradient zwischen Talmitte und den Héangen
(Atkinson, 1981). Dieser Druckunterschied verursacht eine Ausgleichszirkulation, die sogenann-

ten Hangaufwinde. Dabei handelt es sich jedoch nicht um eine stationére, kontinuierliche Zir-
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kulation, sondern die Hangaufwinde reagieren fast instantan auf eine Anderung der Strahlung.
So setzen die Hangaufwinde bereits wenige Minuten nach Sonnenaufgang ein und kénnen an-
dererseits aufthoren, sobald Wolken die Sonne bedecken (Vergeiner und Dreiseitl, 1987). Nachts
kiihlen die hangnahen Luftschichten aufgrund der néchtlichen Ausstrahlung des Erdbodens ab
und es entsteht eine gegenldufige Zirkulation mit kalten Hangabwinden und der Ausbildung einer
Temperaturinversion im Tal (Whiteman, 2000).

Talwinde entstehen durch einen horizontalen Temperaturgradienten entlang der Talachse. Am
Morgen ist die Atmosphire im Tal kilter als am Talausgang bzw. auf der Ebene und es kommt
durch den Druckgradienten zu einem Talabwind (Whiteman, 2000). Im Tagesverlauf wird die At-
mosphére im Tal nicht nur vom Erdboden her erwidrmt, sondern auch in den hoheren Schichten
von den Héngen. Auflerdem ist das zu erwédrmende Luftvolumen geringer als bei der gleichen
Grundfiiche auf der Ebene. Dadurch ist die Atmosphire am Tag im Tal wiarmer und es entsteht
ein entgegengesetzter horizontaler Druckgradient zwischen Tal und Ebene und es kommt zu ei-
nem Talaufwind (Atkinson, 1981). Da diese Erwdrmung jedoch nicht instantan geschieht, setzt
der Talaufwind erst mehrere Stunden nach Sonnenaufgang ein (Vergeiner und Dreiseitl, 1987).
Diese Windsysteme konnen sich allerdings nur bei schwachem groBraumigen Druckgradienten
durchsetzen, da sonst der gro3skalige Druckgradient dominiert. Im Allgemeinen iiberlagern sich
die Hangwinde und die Talwinde, sodass eine dreidimensionale Zirkulation entsteht, die nachts
eine recht einfache Struktur aufweist, wihrend des Tages jedoch weitaus komplexer sein kann
(Abb. 2.4).

2.5 Gelindeinduzierte Stromungen

Die Orographie hat einen grofen Einfluss auf das Windfeld. Insbesondere Gebirge konnen eine
Luftmasse entweder blockieren oder dazu zwingen vorbei oder dariiber zu stromen. Fiir die Unter-
scheidung der verschiedenen Stromungsregime ist die Froude-Zahl eine maB3gebliche Kennzahl.

Sie ergibt sich aus dem Verhiltnis der Tréagheits- und der Auftriebskrifte:

U

Fr——
"TNZy

(2.16)

wobei U fiir die Anstromgeschwindigkeit, Zp fiir Hohe des Hindernisses und N fiir die Brunt-
Viisild-Frequenz steht. Die Brunt-Viisidld-Frequenz N ist ein MalB fiir die Stabilitét einer Luft-
masse, fiir die gilt:

g 00

N =\/>—. 2.1
00z (.17)

Fiir sehr groBe Froude-Zahlen (Fr > 1) findet hauptsichlich eine Uberstromung statt, fiir sehr
kleine Froude-Zahlen (F'r < 1) findet bevorzugt eine Umstromung statt (Stull, 1988). Es spielen
also folgende Faktoren eine entscheidende Rolle: die Hindernishdhe, die Anstromgeschwindig-
keit und die Stabilitét der Luftmasse.
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Abbildung 2.4: Hang- und Talwindsystem mit Blickrichtung talaufwérts. (a) Situation am Tag
mit Hang- und Talaufwinden. (b) In der Nacht bilden sich Hangabwinde, die die Talabwinde
verstirken. Abbildung aus Oke (1987).

Je stabiler die Luftmasse geschichtet ist, desto geringer ist F'r. Dies bedeutet, dass es zur Um-
stromung des Hindernisses kommt. Auch hohe Berge, sowie schwache Windgeschwindigkeiten,
filhren zu kleinen Froude-Zahlen und begiinstigen eher eine Umstromung. Niedrige Hindernis-
se, ebenso wie eine neutrale oder instabile Schichtung und hohe Windgeschwindigkeiten fordern
hingegen das Uberstromen von Gebirgen. Auch die Form und Ausrichtung eines Gebirgszuges
hat einen Einfluss auf das Stromungsregime. Konvex geformte oder parallel zur Anstréomrichtung
stehende Gebirgsziige fordern die Umstromung des Hindernisses, konkave oder senkrecht zur
Windrichtung stehende Gebirgsketten verursachen eher eine Uberstromung (Whiteman, 2000).
Bei einer Umstromung von Gebirgen kann es zur Aufteilung des Stroms vorderseitig des Ge-
birges kommen, wobei ein Teil links und ein Teil rechts vorbei stromt (Whiteman, 2000). Die
maximalen Windgeschwindigkeiten werden dabei an den Seiten des Gebirges erreicht (Chen und
Feng, 2001). Im Lee des Gebirges entstehen durch das Zusammenstromen Konvergenzgebiete,
die Aufwinde verursachen (Whiteman, 2000). Aulerdem entstehen hinter dem Gebirge oft sich
entgegengesetzt drehende Wirbel und ein Gegenstrom. Dieser wird stdrker und hoher, je stirker
die Anstromung ist (Yang et al., 2008).

Diese oben beschriebenen orographischen Modifikationen der Strémung konnen die Auslosung
hochreichender Konvektion beeinflussen. Sie bestimmen insbesondere den Ort der Entstehung

relativ zum Hindernis. Bei sehr niedrigen Froude-Zahlen kann es aufgrund des Abbremsens der



2.5. Gelandeinduzierte Stromungen 17

Abbildung 2.5: Mechanismen fiir orographisch bedingte Konvektionsauslosung: (a) Auslosung
durch Hebung am Luvhang, (b) Destabilisierung durch Hebung stromauf, (c) Konvektion durch
leeseitige Konvergenz bei Umstromung, (d) Auslosung im Lee durch hydraulischen Sprung, (e)
thermische Auslosung durch Hangaufwinde; aus Kunz (2003), modifiziert nach Houze (1993).

Stromung im Luv zur Bildung von Konvektion am Luvhang kommen (Abb. 2.5 a). Auch Schwere-
wellen stromauf des Hindernisses kdnnen bei niedrigen Froude-Zahlen zur Konvektionsauslosung
fiihren (Abb. 2.5 b). Bei Umstromung eines Hindernisses kommt es zur Stromungskonvergenz im
Lee des Berges. Diese bodennahe Konvergenz fiihrt aus Kontinuitétsgriinden zur Hebung der
Luftmassen. In diesem Hebungsgebiet kann hochreichende Konvektion mit Niederschlag entste-
hen (Abb. 2.5 ¢). Die Entstehung hochreichender Konvektion aufgrund von horizontaler Konver-
genz im Lee eines Hindernisses haben unter anderem Kunz und Puskeiler (2010) stromab des
Schwarzwaldes beobachtet. Bei hoheren Froude-Zahlen kommt es zur Uberstromung des Hinder-
nisses. Wenn die Luftmasse im Luv kilter und trockener ist, kann es im Lee des Hindernisses dazu
kommen, dass diese kalte und trockenere Luft iber feuchtwarmer Luft liegt. Dies fiihrt zu sehr la-
bilen Bedingungen und insbesondere hinter groen Gebirgen, wie den Rocky Mountains, konnen
sich grofle konvektive Zellkomplexe bilden (Abb. 2.5d). Ist die groBrdumige Anstromung sehr
schwach, konnen sich bei ausreichender Einstrahlung Hangaufwinde bilden, die zu einer Kon-
vergenzzone iiber dem Gebirge fithren. Dadurch kommt es wiederum zur Hebung und es kann

hochreichende Konvektion ausgeldst werden (Abb. 2.5 e).






3. Methode und Daten

3.1 Das COSMO - Modell

Die Sensitivititsstudien in dieser Arbeit wurden mit dem nicht-hydrostatischen Wettervorhersa-
gemodell COSMO durchgefiihrt. Das COSMO-Modell basiert auf dem Lokal Modell (LM) des
Deutschen Wetterdienstes (DWD) und wird seit 1999 vom COSMO-Konsortium weiterentwickelt
und verbessert. Das COSMO-Modell verwendet die primitiven thermo- und hydrodynamischen
Gleichungen. Dies ist ein gekoppeltes System nicht-linearer, partieller Differentialgleichungen,
das die kompressible Stromung in der feuchten Atmosphire beschreibt (Schittler et al., 2011).
Eine Vielzahl subskaliger physikalischer Prozesse, die vom Modell nicht aufgeldst werden kon-

nen, werden durch Parametrisierungen beriicksichtigt.

3.1.1 Grundgleichungen

Um die numerischen Fehler, die bei der Berechnung des Druckgradienten auf krummlinigen, ge-
landefolgenden Koordinaten auftreten, zu verringern, werden die thermodynamischen Variablen
Druck, Temperatur und Dichte als Summe aus einem hohenabhingigen Grundzustand und einer

zeit- und ortsabhédngigen Storung definiert:

T="Tz)+ T (3.1a)
p=po(z) + 7 (3.1b)
p=rpo(z)+p. (3.1¢)

Der Grundzustand beschreibt dabei eine ruhende, zeitlich konstante und trockene Atmosphire,
die sich im hydrostatischen Gleichgewicht befindet, und die horizontal homogen ist. Dabei sind

To(z), po(2) und po(z) durch die hydrostatische Grundgleichung

Ipo gpo
a0 = — 32
9% 9po RaTy (3.2)
und die Zustandsgleichung idealer Gase
po = poRaTp (3.3)

miteinander verkniipft. Fiir das Vertikalprofil der Temperatur wird eine lineare Zunahme 3 mit

dem Logarithmus des Druckes verwendet. Integriert man nun die hydrostatische Grundgleichung
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(3.2) und verwendet als Referenzwerte auf Meeresniveau pgr, = po(z = 0) und Tg;, = Tp(z =
0), so erhilt man die Profile des Grundzustandes po(z) und Tp(z). Fir die konstanten Para-
meter 3, psr, 151, g werden die Werte 8 = 42K, pgr, = 1000hPa, Ty, = 288,15K und
g = 9,806 65 m s~ eingesetzt.

Aufgrund der kugelférmigen Gestalt der Erde werden fiir das COSMO-Modell Kugelkoordinaten
verwendet. Durch die Konvergenz der Meridiane an den Polen entstehen jedoch singulidre Punkte,
an denen die Transformation in Kugelkoordinaten nicht definiert ist. Aulerdem ist das numeri-
sche Gitter durch die Konvergenz nicht isotrop. Deshalb wird der Pol so rotiert, dass der Aquator
und der Null-Meridian in der Mitte des Modellgebiets verlaufen. Dadurch wird sichergestellt,
dass der Pol auB3erhalb des Modellgebiets liegt und dieses nahezu isotrop ist. Die rotierten (A, ¢)-
Koordinaten in der Horizontalen werden aus den geographischen (\g, ¢g)-Koordinaten, mit Hilfe
dreier Elemente der inversen Jacobi-Matrix [7#, berechnet. Fiir die Vertikale wird eine verallge-
meinerte, zeitunabhingige und geldndefolgende Koordinate ( verwendet. Die Transformation der

Grundgleichungen in die neuen Koordinaten erfolgt mit

) B) B)
Iy = JF = <a§> L J, = Jh = (ai)  Je=Jh = (aZ) =—VG . (34
¢ ¢

Mit Hilfe der Transformationsoperatoren (Gl. 3.4) und der Definition des Grundzustandes (GI. 3.1)
erhilt man aus den hydro-thermodynamischen Grundgleichungen folgende prognostische Glei-
chungen fiir den Windgeschwindigkeitsvektor v = (u, v, w), die Druckabweichung p’, die Tem-
peratur 7" und den spezifischen Gehalt von Wasserdampf ¢V, Fliissigwasser (Wolken- und Regen-

wasser) ¢' und Eis (Wolkeneis, Schnee, Graupel) ¢' der Luft

ou uv B 1 opf  Jy op
a—i—vVu—;tango—fv——pacosso <8)\+\/§8< +Mu (353.)
ov u? 1 (op Jo Op
v Vo —tang— fu=—— (2 + £ ) 4 M, .
8t+v Vo atango fu p (390+\/@6C>+ (3.5b)
ow 1 op
—+v-Vw=——+-——+B+ M, 3.5¢
ot pV G ¢ (3.3¢)
/
O vy — gpow = — D (3.5d)
ot Cud
T
o . vr=—P pios (3.5¢)
ot PCod
aqv v o__ 1 f
vV _—<S —i—S)—i—Mqv (3.5)
dg™ 1t 1 OR; iy
. = S Mo . 35
ot +v-Vq p\/é ¢ + + Mgt 3.5g)

Die Konstanten in den Gleichungen 3.5 a-f sind der Erdradius a, der Coriolisparameter f, die
spezifischen Wirmekapazititen trockener Luft bei konstantem Druck c,q und bei konstantem

Volumen c¢,4 und die Gaskonstante von Wasserdampf R.,.



3.1. Das COSMO - Modell 21

Die Dichte feuchter Luft p ist eine diagnostische Variable und wird aus der Zustandsgleichung

R —1
P:P[Rd <1+(R:1_1) qv—ql—qf) T} (3.6)

ermittelt.

Die Quellen und Senken der Wolken- und Niederschlagsbildung, die durch mikrophysikalische
Prozesse entstehen, werden durch die Terme SUf beschrieben. Die Niederschlagsfliisse werden
durch P ¢ bezeichnet. Die Terme M, stellen die Beitrdge durch subskalige Prozesse, wie z.B.
Turbulenz und Konvektion, dar und Q7 erfasst die diabatische Erwidrmungsrate. Die Berechnung

all dieser Terme erfolgt durch Parametrisierungsschemata.

Der Auftriebsterm B in der Gleichung fiir die Vertikalgeschwindigkeit (3.5 c) ist wie folgt de-
finiert

po [T—To P'To (Rv ) v 1 f]
B=g™ Y R A 3.7)
e ()

Des Weiteren ist D in den Gleichungen 3.5 d und 3.5 e die dreidimensionale Divergenz des Wind-
feldes

acosg [0 VGaC T ap T T Gac) T Vg
Der skalare Advektionsoperator im geldndefolgenden Koordinatensystem lautet
1 0 0 . 0
-V = — — — 3.9
v-V Py (ua/\—l—vcosw&p)%-CaC, (3.9)
mit der kontravarianten Vertikalgeschwindigkeit C des (-Systems
: 1 I Jo
= — 0y — . 3.10
¢ J@(acoswu—i_ a’ w) (3-10)

Die Losung des Gleichungssystems 3.5 erfolgt numerisch mit der Finite-Differenzen-Methode.
Dazu werden die Differentialoperatoren durch finite Differenzen approximiert. Alle prognosti-
schen Variablen, aufler der turbulenten kinetischen Energie (TKE) und den Windgeschwindig-
keitskomponenten (u, v, w), sind an den Massenpunkten, also im Zentrum eines jeden Gittervo-
lumens AV = AXNA@AC(, definiert. Die TKE und die Vertikalgeschwindigkeit w werden in der
Mitte der oberen und unteren Stirnfliche definiert und die Windgeschwindigkeitskomponenten
und v werden in der Mitte der Seitenflichen definiert. Die Zeitintegration erfolgt dann in diskreter

Form mit konstanten Zeitschritten At.
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Abbildung 3.1: COSMO Modellgebiet.

3.1.2 Modellkonfiguration

Die Modellrechnungen wurden mit einer horizontalen Auflésung von 0,025° (=~ 2,8 km) durch-
gefiihrt und in der Vertikalen wurden 50 Modellschichten verwendet. Dabei wurden unrotierte
geographische Koordinaten und geldndefolgende Vertikalkoordinaten verwendet. Die Verwen-
dung der unrotierten Koordinaten war erforderlich, da ein rotiertes Gitter nicht mit dem Modul
“ARTIFCTL”, das von Blahak (2011) fiir idealisierte Modellrechnungen entwickelt und imple-
mentiert wurde, kompatibel ist. Wiirde man rotierte Koordinaten verwenden, kiime es zu lateralen
Verschiebungen der extern eingelesenen Variablen (Blahak, 2011). Der Simulationszeitraum be-
trug 24 h und der Zeitschritt betrug At = 25s. Das berechnete Modellgebiet liegt zwischen 7° O
und 11° O und 40° N und 44° N und besteht aus 161 x 161 Gitterpunkten. Korsika liegt in der Mit-
te des Modellgebiets und ist ca. 80 x 180 km? gro. Ein Gebirgszug erstreckt sich von Nordwesten
nach Siidosten und die maximale Gipfelhohe liegt bei 2706 m. Das Gelédnde steigt im Westen steil
an, im Osten ist der Anstieg des Geldndes dagegen flacher. Im Modell besteht Korsika aus 1597
Gitterpunkten und hat eine maximale Hohe von 2249 m (Abb. 3.1). Die Reduktion der Orographie
ist notwendig, da sonst numerisch stabile Simulationen nicht moglich sind.

Zur besseren Interpretation der Ergebnisse wurde das Modell mit einer idealisierten Konfigurati-
on betrieben. Dafiir wurde Sardinien komplett aus den Gelidndedaten entfernt. Auerdem wurde
das Modul “ARTIFCTL” verwendet. Mit diesem Modul besteht die Moglichkeit das Gebiet mit
einem einzigen Radiosondenprofil zu initialisieren. Dazu wird das Profil an jedem Gitterpunkt als
Anfangsbedingung verwendet. Das Vertikalprofil und dessen Variationen werden im Kapitel 3.2
beschrieben. Die Anfangswerte folgender Bodenparameter wurden dem Modell zusitzlich als ex-

terne Datensétze iibergeben:

* Bodentemperatur

* Wassersittigung des Bodens
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» Wasseranteil des Interzeptionsspeichers

» Rauhigkeitslinge

 Flichenanteil von Land

» Pflanzenbedeckungsgrad

* Flichenanteil von Nadelwald

* Flichenanteil von Laubwald

 Blattflichenindex (Blattflache pro Bodenoberfldche)
* Wurzeltiefe

¢ Bodenart

Das Vertikalprofil fiir die Referenzldufe und die Anfangsfelder der Bodenparameter wurden aus
einem Kontrolllauf, der fiir den 26.08.2009 mit den COSMO-Standardeinstellungen' durchge-
fiihrt wurde, entnommen. Dieser Kontrolllauf wurde mit 7 km Analysedaten angetrieben und mit
einer horizontalen Auflésung von 2,8 km durchgefiihrt.

Durch die horizontale Auflosung von 0,025° wird hochreichende Konvektion explizit aufgeldst.
Flache Konvektion wird mit Hilfe eines modifizierten Tiedke Schemas parametrisiert. Um die
Kopplung zwischen Atmosphire und Boden zu beschreiben, wird das Bodenmodell TERRA-ML
(Doms et al., 2011) verwendet. Der Einfluss der Strahlung wird durch eine Parametrisierung nach
Ritter und Geleyn (1992) berechnet. Diese beriicksichtigt den Einfluss von Wolken, Aerosolen,
Wasserdampf und anderen gasformigen Spurenstoffen in der Atmosphére auf den Strahlungstrans-
fer. Die Strahlung am oberen Rand der Atmosphire ist dabei zeitabhingig. Um zum Vergleich der
Laufe stationdre Bedingungen zu erhalten wurde diese konstant gehalten. Dazu wurde im Mo-
dellcode, in der Datei src_radiation.f90 bei der Berechnung der Strahlung am oberen Rand
der Atmosphire, die Variable zstunde auf einen konstanten Wert gesetzt, der 0 UTC, 7 UTC oder
12 UTC entspricht. Somit erhélt man am oberen Rand der Atmosphire eine Einstrahlung, die den
Werten der Einstrahlung am 26.8.2009 um O UTC bzw. 7 UTC oder 12 UTC entspricht. Somit
konnen alle Einfliisse der Strahlung innerhalb der Atmosphére vollstindig beriicksichtigt wer-
den, die Léufe sind aber vergleichbar. Abgesehen von der konstanten Strahlung werden also alle
physikalischen und dynamischen Prozesse durch die entsprechenden COSMO-Module im Modell
beriicksichtigt.

3.2 Vertikalprofile zur Modellinitialisierung

Aus dem oben beschriebenen Kontrolllauf wurde um 12 UTC kiistennah iiber Land ein Vertikal-
profil entnommen. Das entsprechende thermodynamische Skew7-logp-Diagramm ist in Abbil-

dung 3.2 dargestellt. Der Hebungsindex (engl. lifted index, LI), der eine Abschitzung der Insta-

'www.cosmo-model.org
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Abbildung 3.2: Thermodynamisches Skew7-logp-Diagramm des Ausgangsprofils, mit dem Ver-
tikalprofil der Temperatur (schwarz, durchgezogen), der Taupunktstemperatur (schwarz, gestri-
chelt) und der Hebungskurve (tiirkis).

bilitdt der Atmosphére ermdglicht, liegt bei —9 K was fiir eine labile bzw. bedingt labile Schich-
tung spricht. Die CAPE betriigt 3405 J kg~! und die CIN 20J kg~'. Wird die CIN abgebaut oder
tiberwunden steht ausreichend Energie fiir die Entwicklung von Gewittern zur Verfiigung. Der
K-Index, der eine Auskunft iiber die Wahrscheinlichkeit von Gewittern gibt, liegt allerdings bei
einem Wert von 19, was gegen die Entwicklung von Gewittern spricht. Hierbei wird nicht nur der
Auftrieb bei labiler Schichtung beriicksichtigt, sondern auch der Feuchtegehalt der Atmosphére.
Das Sittigungsdefizit in der mittleren Troposphire zwischen 900 hPa und 400 hPa ist sehr grof3,

was die Auslosung von Gewittern hemmt.

3.2.1 Referenzprofil

Um das Modell mit dem Vertikalprofil antreiben zu kénnen, miissen die Daten auf dquidistan-
te Hohen interpoliert werden. Es wurde dazu ein Abstand von 20 m gewéhlt. Die Windrichtung
und die Windgeschwindigkeit werden in allen Hohen auf einen konstanten Wert gesetzt, um den
Einfluss der Anstrombedingungen detailliert untersuchen zu konnen. Dazu wird die Windrich-

I und

tung in 30°-Schritten variiert. Bei der Windgeschwindigkeit wird zum einen v = 2ms~
zum anderen v = 5ms~! verwendet. Die Vertikalprofile der Temperatur und der Feuchte werden
nicht veréndert, wodurch die restlichen Bedingungen dem des Ausgangsprofils entsprechen. Die-
se Liufe dienen als Referenzldufe, um sie mit weiteren Laufen, bei denen die Vertikalprofile der
Temperatur und der Feuchte verdndert werden, zu vergleichen. In Tabelle 3.1 werden diese Liufe

mit einem 'R’ gekennzeichnet.



3.2. Vertikalprofile zur Modellinitialisierung 25

hPa

100

200 2

300

Mixing Ratio (g/kg)

600 1<

700

800 14—~

900 -/

1000 FLee

-3 -20 -10 ) 10 20 30 40
Temperature (°C)

Abbildung 3.3: Thermodynamisches SkewT'-logp-Diagramm mit dem Vertikalprofil der Tempe-
ratur (schwarz, durchgezogen), der Taupunktstemperatur (schwarz, gestrichelt) und der Hebungs-
kurve (tiirkis), nach Erh6hung der Temperatur im bodennahen Bereich.

3.2.2 Vertikalprofil mit bodennaher Labilisierung (Erste Variation)

Um bodennah eine groflere Instabilitit zu erreichen, wird die Temperatur vom Erdboden bis
900 hPa erhoht. Die Temperaturerhohung betrigt am Boden 2 K und nimmt bis 900 hPa linear
ab, sodass keine Spriinge im Profil entstehen (Abb. 3.3). Durch diese Anderung erhéht sich die
CAPE auf 5210J kg™! und die CIN verringert sich auf 9T kg™!. Es wird also weniger Energie
benotigt um freie Konvektion auszulosen und dem Luftpaket steht noch mehr Energie fiir die
Vertikalbewegung zur Verfiigung. Die Windrichtung und die Windgeschwindigkeit werden, wie
bei den Referenzldufen, variiert. Zusétzlich werden mit der zeitlich konstanten Strahlung von
12 UTC noch einige weitere Liufe durchgefiihrt. So werden bei einer Anstromgeschwindigkeit
von 2m s~ ! noch Liufe mit einer Windrichtung von 285° und 315° und bei einer Windrichtung
von 300° noch ein Lauf mit einer Anstromgeschwindigkeit von 1 ms~! durchgefiihrt. Liufe mit

diesem Vertikalprofil werden im weiteren Verlauf mit einem "L’ abgekiirzt (vgl. Tab. 3.1).

3.2.3 Vertikalprofil mit verringertem Siattigungsdefizit (Zweite Variation)

Die Windgeschwindigkeit und die Windrichtung werden, wie bei den Referenzldufen und den
Léaufen der ersten Variation, variiert. Die Windrichtung wird in 30°-Schritten geéndert und fiir die

Windgeschwindigkeit werden 5ms~! und 2ms~!

verwendet. Es wird nun das Sittigungsdefizit
zwischen 900 hPa und 400 hPa verringert. Um dies zu erreichen, wird die Taupunktstemperatur
zwischen diesen beiden Hohen linear interpoliert. Da das Sittigungsdefizit in der mittleren Tropo-

sphire keinen Einfluss auf CAPE und CIN hat, entsprechen die thermodynamischen Bedingungen
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Abbildung 3.4: Thermodynamisches Skew'-logp-Diagramm mit den Profilen mit verringertem
Sattigungsdefizit. Erhohung der relativen Feuchte ab 700 hPa (griin), ab 750 hPa (blau) und ab
800 hPa bzw. 900 hPa (pink). Die Vertikalprofile des Referenzlaufs sind zum Vergleich in schwarz
dargestellt. Links die relative Feuchte, in der Mitte die Taupunktstemperatur, rechts die Tempera-
tur und die Hebungskurve (tiirkis).

denen des Referenzprofils.

Da das Gebirge auf Korsika im Modell bis zu 2249 m hoch ist, wirken sich die Anderungen des
Vertikalprofils auch auf die bodennahen Werte im Gebirge ab ca. 1000 m aus. Um diesen Ein-
fluss niher zu untersuchen, wird fiir beide Windgeschwindigkeiten (2 m s~L 5ms™1), aber nur
fiir eine Windrichtung (210° ) und eine Strahlungseinstellung von 12 UTC, die Taupunktstempe-
ratur ab unterschiedlichen Druckleveln erhoht. Die Anderung der Feuchte erfolgt in diesen Fillen
ab 800 hPa, 750 hPa und 700 hPa. Die gednderten Vertikalprofile, sowie das Referenzprofil zum
Vergleich, sind in Abbildung 3.4 dargestellt. Da die Anderungen zwischen 900 hPa und 800 hPa
minimal sind, sind die beiden Profile in Abbildung 3.4 durch ein Profil abgebildet. Die CIN und
die CAPE unterscheiden sich bei den Profilen nur minimal. Die Liufe werden in Tabelle 3.1 und
3.2 mit ’SD’ abgekiirzt.

3.3 Ubersicht der Modellliiufe

Es wurden insgesamt 225 Liufe durchgefiihrt. Dazu wurden die in Kapitel 3.2 beschriebenen Ver-
tikalprofile und die in Kapitel 3.1.2 erwiihnten Strahlungseinstellungen verwendet. Eine Ubersicht

iiber die Laufe und deren Bezeichnungen ist in Tabelle 3.1 und 3.2 aufgefiihrt.
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Kapitel 3. Methode und Daten

Tabelle 3.2: Ubersicht iiber die Modelllzufe mit einer Anstromrichtung von 210° und einer kon-
stanten Strahlung von 12 UTC, in Abhingigkeit von der Variation des Feuchteprofils.

Erhohung der Feuchte | Windgeschwindigkeit Kiirzel
ab 800 hPa 2ms~! SD12_rh800_wg2_210
ab 750 hPa 2ms ! SD12_rh750_wg2_210
ab 700 hPa 2ms~! SD12_rh700_wg2_210
ab 800 hPa 5ms 1 SD12_rh800_wg5_210
ab 750 hPa 5ms 1 SD12_rh750_wg5_210
ab 700 hPa 5ms~! SD12_rh700_wg5_210




4. Ergebnisse

Eine Ubersicht iiber die Niederschlagsmenge, die in 24 h iiber der Insel gefallen ist, und den
Zeitpunkt der Niederschlagsauslosung ist in Abbildung 4.1 dargestellt. Bei den Liufen ohne Nie-
derschlag wurde der Zeitpunkt der Niederschlagsauslosung mit dem Ausfallwert —99 gekenn-

zeichnet. Die Ergebnisse werden in den folgenden Kapiteln néher besprochen.
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Abbildung 4.1: Ubersicht iiber den Zeitpunkt der Niederschlagsauslosung in Stunden (links) und
die Niederschlagsmenge auf der gesamten Insel (rechts), unterteilt in Liufe mit einer Anstrémge-
schwindigkeit von 5ms~"! (oben) und 2ms~! (unten). Farbig dargestellt ist in allen vier Abbil-
dungen die Niederschlagssumme in 24 h.
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4.1 Anstromgeschwindigkeit von 5ms™!

Zunichst werden die Ergebnisse der Liufe mit einer hohen Anstromgeschwindigkeit (5 m s_l)
analysiert. Dabei werden die drei unterschiedlichen Strahlungseinstellungen getrennt betrachtet.
Bei der Analyse der Gebietsmittelwerte werden die Ergebnisse fiir prikonvektive Bedingungen

(nach 8 h Simulationszeit) ausgewertet.

4.1.1 Strahlungseinstellung 00 UTC

In diesem Abschnitt werden die Ergebnisse aller Liufe mit einer Anstromgeschwindigkeit von
5ms~! und einer Strahlungseinstellung von 0 UTC gemeinsam betrachtet, da es nur in drei der
36 Liufe zur Niederschlagsauslosung kommt (vgl. Abb. 4.1). Bei den Laufen LO0_wg5_360,
SD00_wg5_060 und SD0O0_wg5_360 fillt im Norden der Insel Niederschlag.

Zur Simulation néchtlicher Bedingungen wurde die solare Einstrahlung am oberen Rand der
Atmosphire auf Null gesetzt. Dadurch erhélt man auf der Insel nach 8h Simulationszeit an
der Erdoberfliche eine mittlere Strahlungsbilanz von —91 W m~2 bis —72 W m~2. Der fiihlba-
re Warmestrom ist in allen Laufen mit dieser Einstrahlung negativ und die Mittelwerte liegen um
—60 W m~2. Dies fiihrt zur Abkiihlung der bodennahen Luftschicht und es bilden sich iiber den
Gebirgen katabatische Winde, die zu Divergenzgebieten iiber den Gipfeln fithren. Der Tempe-
raturunterschied zwischen Land und der angrenzenden Wasserfliche liegt um 7 K, wodurch sich
Landwinde bilden. Die katabatischen Winde und die Landwinde iiberlagern sich, sodass es zu
ablandigen Winden auf der gesamten Insel kommit.

Bei den drei oben genannten Laufen mit Niederschlag fithren jeweils die gleichen Prozesse zur
Auslosung. Durch den negativen fithlbaren Wirmestrom kommt es zur Abkiithlung der boden-
nahen Luftschichten. Diese Abkiihlung ist so stark, dass die adiabatische Erwéarmung der abflie-
Benden Luftmassen iiberkompensiert wird und es netto, iiber dem Gipfel und an den Hingen, zu
einer Abkiihlung kommt, bis Séttigung und Nebelbildung eintritt. Dies ist in Abbildung 4.2 darge-
stellt. Die potentielle Temperatur sinkt bodennah auf 15 °C (Abb. 4.2 b) und es bildet sich Nebel
(Abb. 4.2 a). Die Isolinien des Regenwasseranteils in Abbildung 4.2 a zeigen, dass etwas Nieder-
schlag aus der Nebelschicht iiber dem Hang ausfillt. Die Niederschlagsmengen sind jedoch sehr
gering. Die Hangabwinde sind ebenfalls in beiden Teilabbildungen deutlich zu erkennen und mit

Geschwindigkeiten iiber 10 ms~! sehr stark.

4.1.2 Strahlungseinstellung 07 UTC

Bei den Liufen, bei denen eine morgendliche solare Einstrahlung verwendet wird, wird kein
Niederschlag ausgelost. Deshalb werden die Ergebnisse der Referenzldufe und der Liufe mit
der ersten und zweiten Variation des Vertikalprofils zusammengefasst. Im Folgenden soll erklart
werden, weshalb es bei diesen Liufen nicht zur Niederschlagsauslosung kommt. Die Liufe wei-
sen nach 8h Simulationszeit eine mittlere Strahlungsbilanz von 164 W m~?2 bis 193 W m~2 auf
(Abb. 4.3 a). Aufgrund der geringen Einstrahlung sind die thermischen Windsysteme nur schwach
ausgeprigt, wodurch das Windfeld von der grof3skaligen Stromung bestimmt wird. Die Umstro-
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Abbildung 4.2: Querschnitte nach 6 h Simulationszeit bei 42,45° N fiir den Lauf LO0_wg5_360.

mung der Insel iberwiegt. Insbesondere bei einer Anstromung aus 30° - 90° und 270° - 330° sind
die Umstromungseffekte stark ausgeprégt und es bildet sich eine Gegenstromung im Lee der Insel.
Die Anteile des Windes, die nicht abgelenkt werden, vereinigen sich im Luv, genauso wie die Ge-
genstromung im Lee, mit den schwach ausgeprigten See- und Hangaufwinden. Die Konvergenz
dieser beiden auflandigen Stromungen liegt dabei stromab im Lee des Gebirges. Um die Stérke der
Konvergenz des 10 m Windes zu ermitteln, werden alle positiven Werte iiber Land akkumuliert.
Die Werte liegen fiir die Liufe zwischen 0,18 s™! und 0,25s~! (Abb. 4.3d), wobei das Maxi-
mum bei einer Anstromung von 270° erreicht wird. Dort sind die beiden Stromungen (luvseitige
Anstromung und Gegenstromung) besonders stark. Diese Konvergenzen erzeugen aus Kontinui-
tatsgrilnden Aufwinde. Sind sie stark genug, wird die Differenzgeschwindigkeit positiv, die CIN
kann iiberwunden und die CAPE freigesetzt werden. Die Mittelwerte der CAPE liegen bei allen
Léufen zwischen 1500 Jkg~! und 1850 Jkg~! (vgl. Abb. 4.3b). Dies wiirde fiir die Bildung hoch-
reichender Konvektion ausreichen. Die Werte der CIN, die iiberwunden werden miissen, liegen
bei den Referenzldufen (RO7_wg5_030-360) und bei den Liufen SD07_wg5_030-360 zwischen
11Jkg~ ' und 23Jkg~'. Bei den Liufen der ersten Variation liegen sie durch die bodennahe Labi-
lisierung des Vertikalprofils niedriger, zwischen 5Jkg~! und 19 Jkg~! (vgl. Abb. 4.3 c). Betrach-
tet man jedoch die Anzahl der Gitterpunkte mit positiver Differenzgeschwindigkeit sieht man,
dass nur an wenigen Punkten die notwendige Hebung vorhanden ist, um die CIN zu iiberwinden
(Abb. 4.3 e). Zusitzlich zum fehlenden Hebungsantrieb ist das NSD in der mittleren Troposphire
um 700 hPa sehr gro3 (ohne Abb.). Im unteren Bereich der Troposphidre um 850 hPa liegen die
Werte fiir das NSD der Referenzlidufe zwischen 3 und 3,5, fiir die Liufe der zweiten Variation
etwas niedriger und fiir die Liufe der ersten Variation zwischen 2 und 2,8 (vgl. Abb. 4.3 ).

Durch die geringe Einstrahlung konnen sich also nur schwache thermische Windsysteme ausbil-
den, was zu weniger starken Konvergenzen des bodennahen Windfeldes fiihrt. Dadurch ist die

resultierende Hebung ebenfalls schwach und reicht nur an wenigen Gitterpunkten zur Uberwin-
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Abbildung 4.3: Gebietsmittel und Summen von konvektionsrelevanten Parametern in Abhingig-
keit von der Anstromrichtung. Ergebnisse der prikonvektiven Bedingungen fiir die Modellldufe
mit hoher Anstromgeschwindigkeit (5 ms~!) und 7 UTC Einstrahlung nach Erreichen stationirer
Bedingungen (8 h Simulationszeit).
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dung der CIN aus. Ebenfalls hemmend auf die Entwicklung hochreichender Konvektion wirkt sich
das hohe Sittigungsdefizit in der mittleren Troposphére aus. Es bilden sich deshalb nur niedrige

Wolken und es entsteht keine hochreichender Konvektion.

4.1.3 Strahlungseinstellung 12 UTC

Wird die Strahlung auf den Wert von 12 UTC gesetzt, wird bei neun von 36 Laufen Niederschlag
ausgelost (Abb. 4.1). Dabei gibt es im Niederschlag Unterschiede in Abhingigkeit vom verwen-
deten Vertikalprofil und der Anstromrichtung. Bei den Referenzldufen kommt es in keinem der 12
Léaufe zur Niederschlagsauslosung. Bei einer bodennahen Labilisierung des Vertikalprofils wird
bei den Laufen L12_wg5_240, L12_wg5_330 und L12_wg5_360 Niederschlag ausgelost und
bei den Laufen mit verringertem Séttigungsdefizit wird bei einer Anstrémrichtung von 150° -
240°, 330° und 360° Niederschlag ausgelost. Der Ort der Niederschlagsentstehung wird dabei bei
allen Léaufen entscheidend durch das grofrdumige Windfeld bestimmt. Durch die hohen Wind-
geschwindigkeiten dominieren die dynamischen Effekte. Es kommt zur Umstromung der Insel
und es konnen sich kaum Seewindsysteme durchsetzen. Im Lee der Insel bilden sich bei vielen
Laufen Gegenstrome, welche zu Konvergenzgebieten iiber der Insel fithren. Im Bereich dieser
Konvergenzgebiete liegen die Orte der Niederschlagsauslosung der oben genannten Liufe. Um
detailliert auf die Ergebnisse der einzelnen Léufen eingehen zu konnen, werden diese in drei se-
paraten Abschnitten besprochen. Dabei werden stets die Liufe mit dem gleichen Vertikalprofil

zur Initialisierung zusammengefasst.

4.1.3.1 Referenzliufe

In den Referenzldaufen wird wie oben erwéhnt kein Niederschlag ausgelost (vgl. Abb. 4.1). Durch
die Anderung der Strahlung auf den Wert von 12 UTC liegt die flichengemittelte Strahlungsbi-
lanz nach 8 h Simulationszeit bei Werten zwischen 385 Wm~2 und 466 Wm™?2 (Abb. 4.4 a). Im
Vergleich zu den Laufen der ersten und zweiten Variation des Vertikalprofils liegen die Werte
stets dariiber, da der Wolkenbedeckungsgrad geringer ist (Abb. 4.4 h). Die Mittelwerte der CAPE
liegen bei den zwolf Referenzlidufen zwischen 1910 Jkg~! und 2030 J kg~! und sind damit etwas
niedriger als bei den Laufen der ersten und zweiten Variation (Abb. 4.4 b). In Abbildung 4.4 c ist
zu erkennen, dass die CIN Werte zwischen 7 Jkg~! und 11 Jkg~! annimmit. Sie ist deutlich hoher
als bei den Liufen mit bodennaher Labilisierung des Vertikalprofils. Im Vergleich zu den Simula-
tionen mit verringertem Sittigungsdefizit ist sie jedoch um 1 Jkg~! geringer. Konnte also die CIN
iiberwunden oder vollstindig abgebaut werden, wire im Mittel ausreichend Energie fiir hochrei-
chende Konvektion vorhanden. Ein Mechanismus, der zur Uberwindung der CIN fiihren kann,
ist die Konvergenz des bodennahen Windfeldes. Die akkumulierte Konvergenz des bodennahen
Windes iiber der Insel ist bei den Referenzldufen mit den Werten der Liufe der zweiten Variation
vergleichbar und hoher als bei den Liufen der ersten Variation des Vertikalprofils (Abb. 4.4 d).
Ob die Hebung, die durch die bodennahe Konvergenz oder andere Prozesse verursacht wird, tat-
sdchlich ausreicht, um die CIN zu iiberwinden, kann mit Hilfe der Differenzgeschwindigkeit fest-

gestellt werden. Da solche Hebungsmechanismen lokal stark variieren konnen, wird nicht der
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Abbildung 4.4: Konvektionsrelevante Parameter wie in Abb. 4.3 fiir eine Strahlungseinstellung
von 12 UTC.
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Mittelwert der Differenzgeschwindigkeit betrachtet, sondern es wird die Anzahl der Gitterpunk-
te ermittelt, an denen die Differenzgeschwindigkeit positiv ist und zusétzlich ausreichend CAPE
vorhanden ist, um hochreichende Konvektion auszulésen. Die Anzahl der Punkte mit wg;¢ > 0
und einer CAPE iiber 2000 J kg~! ist in Abbildung 4.4 e dargestellt. Die Referenzliufe haben bei
allen Anstromrichtungen die geringste Anzahl an solchen Punkten. Das gleiche Ergebnis erhilt
man, wenn man den Schwellenwert der CAPE auf 1000 J kg ! herabsetzt (ohne Abb.). Dort ist
der Unterschied sogar noch deutlicher zu erkennen. Die Referenzldufe haben bei allen Anstrom-
richtungen etwa 100 Gitterpunkte weniger als die Liufe der ersten Variation des Vertikalprofils.
Doch auch wenn es Punkte gibt an denen das NFK erreicht werden kann, kommt es nur zur Aus-
16sung hochreichender Konvektion, wenn das Sittigungsdefizit nicht zu hoch ist (Adler et al.,
2011). Die Mittelwerte des NSD sind in 850 hPa, auler bei einer Anstromung aus 60°, niedriger
als 2, was fiir Wolkenbildung und Niederschlagsauslosung spricht. In der mittleren Troposphire
ist dies jedoch nicht der Fall. Dort liegen sie bei Werten zwischen 3 und 9 (Abb. 4.4 g).

Obwohl also ausreichend CAPE vorhanden ist um hochreichende Konvektion zu ermdglichen
und die CIN mit Werten zwischen 7Jkg~! und 11Jkg~! in einem moderaten Bereich liegt, sind
nur wenige Gitterpunkte vorhanden an denen die CIN iiberwunden werden kann. Das hohe Sit-
tigungsdefizit in 700 hPa hemmt die Entwicklung hochreichender Wolken zusitzlich, da es zur
Einmischung trockener Umgebungsluft in die aufsteigenden Luftpakete fiihrt. Deshalb wird in

keinem der Referenzldufe Niederschlag ausgelost.

4.1.3.2 Liufe mit bodennaher Labilisierung des Vertikalprofils (Erste Variation)

Bei Verwendung der ersten Variation des Vertikalprofils wird bei einer Anstrémung aus 240°
(L12_wg5_240), 330° (L12_wg5_330) und 360° (L12_wg5_360) Niederschlag ausgelost. Durch
die Labilisierung des Vertikalprofils ist die CAPE bei den Laufen mit diesem Vertikalprofil hoher
und die CIN geringer als bei den Referenzldufen und den Liufen mit reduziertem Sattigungsdefizit
(SD12_wg5_030-360). Die CAPE weist Werte zwischen 2070 J kg ! und 2231 Jkg~! auf und die
CIN liegt mit Werten um 3,5Jkg~! um etwa 5Jkg~! bis 6 Jkg~! unter den Werten der anderen
Laufe (Abb. 4.3 b, c¢). Das NSD ist bei allen Anstromrichtungen in 850 hPa und 700 hPa ebenfalls
geringer als bei den Referenzldufen, was auf einen hoheren Bedeckungsgrad mittelhoher Wolken
zurlickzufiihren ist (Abb. 4.4f, g, h). Im Vergleich zu den Referenzldufen herrschen also durch
die niedrigere CIN, die hohere CAPE und das geringere NSD prinzipiell giinstigere Bedingungen
fiir die Auslosung hochreichender Konvektion. Trotzdem wird, wie oben erwihnt, nur bei drei
Laufen Niederschlag ausgelost. Weshalb es bei eben diesen Liufen zur Niederschlagsauslosung
kommt, soll nun néher erklirt werden.

Bei L12_wg5_330 und L12_wg5_360 ist die bodennahe Windkonvergenz stirker als bei den Lau-
fen L12_wg5_030-300 (Abb. 4.4 d). Dadurch kommt es zu stdrkeren Aufwinden und die Anzahl
an Punkten mit positiver Differenzgeschwindigkeit und einer CAPE groBer als 2000 J kg~ ist ho-
her (Abb. 4.4 e). Durch die positive Differenzgeschwindigkeit kann die CIN iiberwunden werden
und die CAPE wird freigesetzt. Aulerdem ist das Séttigungsdefizit in 700 hPa, im Vergleich zu

den anderen Liufen dieses Vertikalprofils, mit einem Wert von 2,2 deutlich geringer und liegt im
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Abbildung 4.5: 10 m Windfeld mit Konvergenzen (positive Werte, rot) und Divergenzen (negative
Werte, blau) und Isolinien des Niederschlags (griin) fiir die Laufe: (a) L12_wg5_330 und (b)
L12_wg5_360.

Bereich der von Chaboureau et al. (2004) gefunden Werte, bei denen es in ihren Untersuchungen
zur Auslosung hochreichender Konvektion mit signifikanter Wolkenbildung kam. Die Auslosung
erfolgt bei einer Anstromung aus 330° nach 15,5 h im Siidosten der Insel, im Konvergenzgebiet
des ostlichen Gegenstroms und der aus Westen iiberstromenden Luftmassen (Abb. 4.5 a). Bei dem
Lauf L12_wg5_360 fillt der erste Niederschlag nach 16 h Simulationszeit, ausgeldst durch die
bodennahe Konvergenz der die Insel umstromenden Luftmassen im Siiden der Insel (Abb. 4.5b).
Die akkumulierte Niederschlagsmenge auf der gesamten Insel ist dabei bei einer Anstromung aus
360° mit 4615 - 107 L deutlich hoher als bei einer Anstromung aus 330° (1172 - 107 L), was unter
anderem von einem deutlich groBeren Gebiet mit sehr starken Niederschligen (iiber 60 L m=2)
herriihrt.

Bei L12_wg5_240, dem dritten Lauf mit Niederschlag, unterscheiden sich die Mittelwerte in Ab-
bildung 4.4 nicht sonderlich von den Mittelwerten benachbarter Anstromrichtungen, wie 210° und
270°, bei denen kein Niederschlag fillt. Betrachtet man jedoch die bodennahen Felder der Wind-
und Feuchtekonvergenz, so ist in beiden Feldern ein lokales Maximum bei einer Anstromung
aus 240° im Bereich der Niederschlagsauslosung zu erkennen (Abb. 4.6 b, Windkonvergenz ohne
Abb.). In den Feldern der Laufe L12_wg5_210 und L12_wg5_270 treten in diesem Bereich keine
Maxima auf. Die Windkonvergenz verursacht starke positive Vertikalwinde im Bereich der Nie-
derschlagsauslosung bei 9,125° O (ohne Abb.). Dadurch kann die bodennah feuchte Luft soweit
gehoben werden, dass die CIN iiberwunden und die CAPE freigesetzt werden kann. Es bilden

sich tiefe und mittelhohe Wolken, wodurch insbesondere das Sittigungsdefizit zwischen 900 hPa
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Abbildung 4.6: (a)-(c) Windfeld, Feuchtedivergenzfeld in 2m (farbig) und Isolinien des Nie-
derschlags (griin); (d)-(f) Horizontale Verteilung des vertikal gemittelten Sittigungsdefizits
zwischen 750hPa und 550 hPa (farbig) und Isolinien des Niederschlags (rot), fiir die Liufe
L12_wg5_210, L12_wg5_240 und L12_wg5_270 nach 12 h Simulationszeit.
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und 700 hPa aber auch zwischen 750 hPa und 550 hPa verringert wird. Bei einer Anstromrich-
tung von 210° und 270° bilden sich weniger tiefe Wolken, sodass das Sattigungsdefizit nicht so
stark verringert wird. Dieser Prozess beginnt bereits 6 h vor Niederschlagsauslosung und fiihrt
zu einem kontinuierlichen Abbau des Séttigungsdefizits. Zu Beginn des Niederschlags im Lauf
L12_wg5_240 hat das Sittigungsdefizit in diesem Bereich sein Minimum erreicht (Abb. 4.6 c-
f). Die Luftpakete konnen also in einer recht feuchten Umgebung aufsteigen und es kann sich
hochreichende Konvektion entwickeln, da es nur zur Einmischung relativ feuchter Umgebungs-
luft kommt. Die starke bodennahe Konvergenz in Lauf L.12_wg5_240 fiihrt also zur Hebung und
Wolkenbildung in den Stunden vor dem Niederschlag, wodurch das Séttigungsdefizit in der mitt-
leren Troposphére verringert wird und es zur Entwicklung von hochreichender Konvektion mit

Wolken und Niederschlag kommt.

4.1.3.3 Liufe mit verringertem Sattigungsdefizit (Zweite Variation)

Wird das Profil mit einem verringertem Séttigungsdefizit ab 900 hPa verwendet, wird bei sechs
Léufen Niederschlag ausgeldst. Wie in Abbildung 4.1 zu sehen, kommt es bei einer siidwest-
lichen (150° - 240°) und bei einer nordlichen (330°, 360°) Anstromung zu Niederschlag. Die
Entstehungsorte liegen dabei immer auf der Seite der Insel, die der Anstrémung abgewandt ist, da
sich durch die hohe Anstromgeschwindigkeit kaum thermische Windsysteme durchsetzen kénnen
und somit die grof3skalige Anstromung das Windfeld bestimmt. Es kommt durch die eingangs be-
schriebenen Umstromungseffekte zu Konvergenzen des bodennahen Windes im Lee des Gebirges,
in deren Bereich dann der Niederschlag ausgelost wird.

Bei allen zwolf Liaufen ist die relative Feuchte in 700 hPa zwischen 15 % und 28 % hoher als bei
den Referenzldufen und den Liufen der ersten Variation, da dort das Maximum der Feuchteer-
hohung liegt (ohne Abb.). Die Mittelwerte der CAPE liegen fiir die Laufe SD12_wg5_030-360
zwischen 1965 Jkg ! und 2112 Jkg~. Sie sind also hoher als die Werte in den Referenzliufen, da
durch die Erhohung der Feuchte ab 900 hPa an den Gitterpunkten im Gebirge auch die bodenna-
hen Feuchte erhoht wird. Im Vergleich zu den Liufen L12_wg5_030-360 sind sie jedoch niedriger
(Abb. 4.4 b), da sich die Erhohung der Feuchte nur auf die Gitterpunkte im Gebirge auswirkt und
somit die Erhohung der bodennahen Temperatur in den Liaufen der ersten Variation einen grofe-
ren Einfluss auf die Anderung der CAPE hat. Die CIN ist bei Verwendung dieses Vertikalprofils
durchgehend am hochsten und liegt bei Werten zwischen 8 Jkg=! und 12Jkg~! (Abb. 4.4¢).
Es wird also deutlich mehr Energie benotigt, um die CIN zu iiberwinden, als in den Liufen der
ersten Variation des Vertikalprofils. Dank der stirkeren bodennahen Konvergenz, ist bei den Liu-
fen der zweiten Variation jedoch mehr Antrieb fiir Hebung vorhanden, wodurch die Anzahl der
Gitterpunkte mit positiver Differenzgeschwindigkeit und einer CAPE groBer als 1000 Jkg~! im
gleichen Bereich liegt wie fiir die Laufe L12_wg5_030-360 (ohne Abb.). Die Werte des NSD lie-
gen in 850 hPa fiir alle Anstromrichtungen um 1,5. In 700 hPa schwanken die Werte stirker mit
der Anstromrichtung. So liegen sie zwischen 60° und 120° deutlich liber den Werten der Liufe
L12_wg5_030-120 und der Laufe R12_wg5_060-120. Bei einer Anstromung aus 150° - 240° sind

die Werte mit denen der Lédufe der ersten Variation fast identisch und liegen unter den Werten der
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Referenzldufe. Zwischen 270° und 30° sind die Werte im Vergleich zu L12_wg5_270-030 etwas
hoher und liegen néher an den Werten der Referenzldufe. Es soll nun betrachtet werden wie diese
Bedingungen zur Auslésung des Niederschlags in den oben genannten sechs Laufen beitragen.

Bei einer siidlichen Anstromung (150°, 180°) wird der Niederschlag nach 13,5 h bzw. 19 h im Nor-
den der Insel ausgelost. Die Niederschlagsmenge, die in 24 h iiber Land fillt, ist bei einer 180° An-
stromung geringer, da ein Grofteil des Niederschlags iiber dem Meer fillt und es insgesamt nur
5 h regnet. Bei einer Anstromung aus 150° regnet es hingegen 8 h und die Niederschlagsgebiete
verlagern sich im zeitlichen Verlauf vom Meer landeinwérts. Vergleicht man die Mittelwerte bei
einer siidlichen Anstromung (150°, 180°) mit denen einer dstlichen Anstromung (90°, 120°) so
ist zu erkennen, dass die akkumulierten Werte der bodennahen Konvergenz des Windfeldes bei
einer Anstromung aus 150° und 180° zwischen 0,01 s~ und 0,03 s~'héher sind. AuBerdem ist ein
Anstieg der CAPE um 100 J kg~ bei einer siidlichen Anstrémung zu beobachten. Da bodennahe
Konvergenz zu Hebung und somit zu positiven vertikalen Windgeschwindigkeiten fiihrt, ist durch
die stirkere bodennahe Konvergenz und durch die héhere CAPE die Anzahl an Gitterpunkten,

an denen die Differenzgeschwindigkeit positiv und die CAPE groBer als 2000 J kg~?

ist, grofer
(Abb. 4.4 ). Dadurch kann die CIN an mehr Punkten iiberwunden werden und die CAPE steht
fiir die Bildung hochreichender Konvektion zur Verfiigung. Betrachtet man das NSD so sieht
man, dass bei 150° und 180° ein geringeres NSD in 850 hPa und 700 hPa vorliegt (Abb. 4.4f,
2). Insbesondere in 700 hPa ist der Unterschied sehr ausgeprigt. Diese Variationen beziiglich der
Anstromrichtung entstehen durch einen unterschiedlich hohen Bedeckungsgrad niedriger und mit-
telhoher Wolken (Abb. 4.4 h). Betrachtet man nicht nur das NSD, sondern auch die Verteilung des
vertikal gemittelten Sittigungsdefizits, so ist dieses im gesamten Norden der Insel fiir die Liufe
SD12_wg5_150 und SD12_wg5_wg180 kleiner als 0,2. Fiir eine ostliche Anstromung hingegen
liegen die Werte stets iiber 0,2 (ohne Abb.). Das geringe Sittigungsdefizit bei einer siidlichen An-
stromung begiinstigt die Entwicklung hochreichender Konvektion zusétzlich, da die Einmischung
von trockener Umgebungsluft in die aufsteigenden Luftpakete gering ist. Dadurch kann sich bei
einer siidlichen Anstrémung hochreichende Konvektion entwickeln und es kommt zur Wolkenbil-
dung und Niederschlag.

Bei einer siidwestlichen Anstromung aus 210° und 240° kommt es in beiden Fillen nach 8 h zu
Niederschlag und auch der Ort der Entstehung ist gleich. Er liegt leeseitig des Gebirges bei 9,1° O
und 42,425° N. Die Niederschlagsmenge unterscheidet sich jedoch erheblich. So liegt sie bei
SD12_wg5_210 nach 24 h bei 7139 - 107 L bei SD12_wg5_240 hingegen bei 1210 - 107 L. Die-
ser groe Unterschied ergibt sich daraus, dass bei einer Anstromung aus 210° zu einem spéteren
Zeitpunkt weitere Niederschlagsereignisse stattfinden. Bei einer Anstromung aus 240° bleibt es
bei lokalen Niederschligen um den Ausloseort. Im Vergleich zu einer Anstromung aus 270°, bei
der kein Niederschlag ausgelost wird, ist zu erkennen, dass es bei Lauf L12_wg5_270 weniger
Bewdolkung gibt. Dadurch ist die Strahlungsbilanz am Erdboden etwas hoher und es kdnnen sich
intensivere Seewinde bilden. Die 6stliche Seewindfront wird jedoch durch den ersten Berghang
im Osten blockiert und es kommt aus Kontinuitédtsgriinden zur Hebung und zu einer gegenliufi-
gen Stromung ab 1000 m Hohe (Abb. 4.7 ¢). Es bilden sich iiber diesem ersten Gipfel Wolken, die

jedoch nicht weiter anwachsen, da das Sattigungsdefizit in 700 hPa zu gro8 ist. Bei einer Anstro-
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mung aus 210° und 240° wird der erste Berg im Osten iiberstromt (Abb. 4.7 a, b). Die maritime
Luft wird an den zweiten Berg herantransportiert und der Seewind vereint sich dort mit den Hang-
aufwinden. Es kommt zur Hebung iiber dem Gipfel, was zur Wolkenbildung fiihrt. Das NSD in
der mittleren Troposphire wird dadurch verringert und die Wolke kann weiter anwachsen, bis es
zur Niederschlagsauslosung kommt. Obwohl also die atmosphérischen Bedingungen sehr @hnlich
sind, fehlt bei einer Anstromung aus 270° die bodennahe Konvergenz iiber dem zweiten Gipfel,
um hochreichende Konvektion auszuldsen.

Bei einer nordlichen Anstromung aus 330° und 360° wird der Niederschlag nach 10h bzw. 12h
ausgelost. Die Niederschlagsgebiete liegen beide im siidlichen Teil der Insel um 41,85° N. Bei
einer Anstromrichtung von 330° wird der Niederschlag ostlich des Gebirges bei 9,2° O ausgelost
und bei einer Anstromung aus 360° westlich des Gebirges bei §,99° O. Die hohe Niederschlags-
menge von 11992 - 107 L bei einer Anstromung aus 330° kommt unter anderem durch ein zwei-
tes Niederschlagsereignis zustande, das unabhingig vom Ersten mehrere Stunden spéter einsetzt.
Wihrend die Mittelwerte der meisten konvektionsrelevanten Parameter bei einer Anstrémung von
330° und 360° mit denen der Liufe SD12_wg5_300 und SD12_wg5_wg030 vergleichbar sind,
ist bei den Mittelwerten des NSD in 700 hPa ein groBer Unterschied zu erkennen (Abb. 4.4 g).
Das NSD liegt bei 2,8 bzw. 3 fiir eine Anstromung aus 330° bzw. 360°, fiir eine Anstromung aus
300° und 30° jedoch bei 4,9. Betrachtet man die horizontale Verteilung des vertikal gemittelten
Sittigungsdefizits zwischen 750 hPa und 550 hPa so weist diese im Bereich der Niederschlags-
auslosung ein Minimum auf, mit Werten kleiner als 0,1. In den Liufen SD12_wg5_300 und
SD12_wg5_wg030 liegt kein solches Minimum vor. Die Werte liegen in diesen Liufen zwischen
0,2 und 0,5 was die Entwicklung hochreichender Konvektion hemmt. Ein lokales Maximum im
Bereich der Niederschlagsauslosung ist in den Feldern der bodennahen Wind- und Feuchtekonver-
genz fiir die Laufe mit einer Anstromrichtung von 330° und 360° zu erkennen. Diese bodennahen
Konvergenzen und das geringe Séttigungsdefizit ermoglichen also die Bildung hochreichender

Wolken mit Niederschlag.

Verringerung des Sattigungsdefizits ab unterschiedlichen Hohen

Die Ergebnisse der Zusatzliufe SD12_rh800_wg5_210, SD12_rh750_wg5_210 und
SD12_rh700_wg5_210 sollen in diesem Abschnitt besprochen werden. Da die Orographie im
Modell bis ca. 2250 m reicht und somit auch die bodennahen Werte im Gebirge durch die Erho-
hung der Feuchte ab 900 hPa verindert wurden, wurden die oben genannten zusitzlichen Liu-
fe durchgefiihrt. Dabei wurde die Feuchte fiir eine Anstromung aus 210° nicht nur ab 900 hPa
(SD12_wg5_210) erhoht, sondern auch ab 800hPa (SD12_rh800_wg5_210), 750hPa
(SD12_rh750_wg5_210) und 700hPa (SD12_rh700_wg5_210). Zur Niederschlagsauslosung
kommt es bei den ersten drei Laufen (Tab. 4.1). Der Ort der Niederschlagsauslosung ist dabei
bei allen Ldufen gleich und liegt ostlich des Gebirges bei 9,1° O und 42,425° N. Die Simulati-
onszeit nach der der Niederschlag ausgeldst wird unterscheidet sich hingegen. Bei den Léufen
SD12_wg5_210 und SD12_rh800_wg5_210 wird der Niederschlag nach 8 h Simulationszeit aus-
gelost, bei SD12_rh750_wg5_210 hingegen erst nach 16 h (Tab. 4.1). Dies liegt daran, dass die
bodennahe Feuchtekonvergenz bei den Liufen SD12_wg5_210 und SD12_rh800_wg5_210 nach
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Abbildung 4.7: Vertikale Querschnitte bei 42,425° N, nach einer Simulationszeit von 8 h. Abge-
bildet ist das Windfeld, die Vertikalgeschwindigkeit (farbig) und Isolinien der relativen Feuchte
(griin) fiir die Laufe SD12_wg5_210, SD12_wg5_240 und SD12_wg5_270.
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Tabelle 4.1: Simulationszeit nach der der Niederschlag ensteht und Niederschlagsmenge
nach 24h fiir die Liufe SD12_wg5_210, SD12_rh800_wg5_210, SD12_rh750_wg5_210 und
SD12_rh700_wg5_210.

Liufe wd  wg(ms™!)  Erhohungder Niederschlags-  Auslosung
Feuchte ab menge nach (h)
(hPa) (107L)
SD12_wg5_210 210° 5 900 7139 8
SD12_rh800_wg5_210 210° 5 800 5003 8
SD12_rh750_wg5_210 210° 5 750 770 16
SD12_rh700_wg5_210 210° 5 700 - -

8 h stirker ist als die des Laufes SD12_wg5_rh700_210 und dass das vertikal gemittelte Satti-
gungsdefizit in diesen Laufen nach 8 h bereits sehr gering ist. Im Bereich des Ausldseortes liegt
es zwischen 900 hPa und 700 hPa unter 0,1 und zwischen 750 hPa und 550 hPa unter 0,2. Bei
den Laufen SD12_rh750_wg5_210 und SD12_rh700_wg5_210 liegen die Werte deutlich dar-
iiber. Durch die bodennahe Konvergenz kommt es zur Hebung. Da das Séttigungsdefizit in der
mittleren Troposphére im Bereich der Hebung gering ist, wird bei den aufsteigenden Luftpaketen
kaum trockene Luft eingemischt. Es konnen sich dadurch hochreichende Wolken bilden. Im Lauf
SD12_rh750_wg5_210 hingegen bendtigt es weitere 8h bis das Séttigungsdefizit ebenso nied-
rige Werte erreicht. Die Niederschlagsmenge in 24 h nimmt bei einer Erhohung der Feuchte in
grofBeren Hohen ab, da durch die Erhohung der Feuchte in unterschiedlichen Hohen der Gesamt-
wassergehalt der Atmosphére variiert und somit auch die maximal mogliche Niederschlagsmen-
ge verschieden hoch ist. Gibt es also in der Atmosphire eine Schicht trockener Luft, so ist fiir
die Niederschlagsauslosung und auch die Niederschlagsmenge die vertikale Erstreckung dieser
Schicht von entscheidender Bedeutung. Je hoher die Schicht mit trockener Luft, desto geringer ist
die Wahrscheinlichkeit der Niederschlagsauslosung und desto geringer ist die maximal mogliche

Niederschlagsmenge.
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4.2 Anstromgeschwindigkeit von 2 ms™!

In Abschnitt 4.1 wurde gezeigt, dass bei einer Anstromgeschwindigkeit von 5 ms~! dynamische
Effekte, wie die Umstromung des Gebirges, dominieren. Die daraus resultierenden Konvergenz-
gebiete im Lee des Gebirges beeinflussen liberwiegend die Konvektionsauslosung. Um diesen
Einfluss zu verringern, wurde die Anstromgeschwindigkeit auf 2m s~ reduziert. Da es bei Lauf
SD12_wg2 060 bereits nach 5,5h Simulationszeit zur Niederschlagsauslosung kommt, werden
im Folgenden stets die Mittelwerte nach 5h Simulationszeit verwendet, um die prikonvektiven

Bedingungen zu erfassen und zu vergleichen.

421 00UTC

Da es bei den Simulationen ohne solare Einstrahlung bei keinem der Vertikalprofile zur Nieder-
schlagsauslosung kommt, werden die Ergebnisse dieser 36 Liufe zusammengefasst. Es stellen
sich, wie bei den Simulationen mit hoherer Anstromgeschwindigkeit in Kapitel 4.1.1, néchtli-
che Bedingungen ein. Die Strahlungsbilanz ist negativ und es bildet sich eine stabile néchtli-
che Grenzschicht. Durch den negativen fiithlbaren Warmefluss kommt es zu katabatischen Win-
den und Landwinden, die sich iiberlagern. Die mittleren Windgeschwindigkeiten liegen zwischen
0,1ms~! und 0,6 ms~!. Durch die ablandigen Winde ist die Konvergenz iiber der Insel sehr ge-
ring und variiert kaum mit der Anstromrichtung. Die akkumulierten Werte der Konvergenz liegen
bei diesen Laufen um 0,1 s~ und es ist kein Unterschied zwischen den Liufen mit unterschied-
lichem Vertikalprofil zu erkennen. Das NSD in der mittleren Troposphére ist noch grofer als
bei den Liufen mit hoher Anstromgeschwindigkeit. Da sich eine stabile néchtliche Grenzschicht
bildet und es keinerlei Antrieb fiir Hebung gibt, kommt es bei diesen Léaufen nicht zur Nieder-
schlagsauslosung (Abb. 4.1).

4.2.2 07UTC

Auch wenn man die Strahlung am oberen Rand der Atmosphire auf einen konstanten Wert, der
dem um 7 UTC entspricht, setzt, erhilt man bei Verwendung der unterschiedlichen Vertikalprofile
in keinem der Liaufe Niederschlag. Die Ergebnisse der Referenzldufe und der Liufe der ersten
und zweiten Variation des Vertikalprofils werden deshalb gemeinsam betrachtet. Setzt man die
Strahlung auf einen morgendlichen Wert, erhélt man, wie bei den Laufen mit hoher Anstrémge-
schwindigkeit, eine mittlere Strahlungsbilanz von 176 Wm~2 bis 196 W m~2 (ohne Abb.). Die
Mittelwerte der CAPE liegen nach 5h Simulationszeit unabhéngig von der Anstromrichtung fiir
die Referenzliufe und die Liufe SD12_wg2_030-360 bei Werten um 1500Jkg~! und fiir die
Laufe L12_wg2_030-360 bei 1650Jkg~! (Abb. 4.8 a). Die Mittelwerte der CIN liegen bei die-

L und fiir die Referenzliufe und die Liufe der zweiten

sen Liufen zwischen 6 Jkg~! und 8 Jkg~
Variation liegen die Werte etwa 10J kg ! dariiber (Abb. 4.8 b). Die Vertikalwinde sind allerdings
nicht stark genug, um diese CIN zu iiberwinden. Die Anzahl der Gitterpunkte, an denen es ei-
ne positive Differenzgeschwindigkeit gibt, liegt bei den Referenzldufen und bei den Léaufen der

zweiten Variation unter 50 und fiir die Laufe der ersten Variation bei maximal 192 (Abb. 4.8 ¢).
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Abbildung 4.8: Gebietsmittel und Summen von konvektionsrelevanten Parametern in Abhiingig-
keit von der Anstromrichtung. Ergebnisse der priakonvektiven Bedingungen fiir die Modellldufe
mit niedriger Anstromgeschwindigkeit (2ms~!) und 7 UTC Einstrahlung nach Erreichen statio-
nédrer Bedingungen (5 h Simulationszeit).

Hinzu kommt ein grofles Sattigungsdefizit in der gesamten Troposphire, was die Entwicklung
hochreichender Konvektion ebenfalls hemmt (Abb. 4.8 d).

Betrachtet man den Zustand der Atmosphére nach 12 h Simulationszeit, so konnte in diesen sie-
ben zusitzlichen Simulationsstunden die CIN in allen Laufen weiter abgebaut werden, sodass
es kaum noch Unterschiede zwischen den Liufen der unterschiedlichen Anfangsprofile gibt. Die
Mittelwerte der CIN liegen zwischen 3Jkg~! und 7Jkg~!. Die CAPE konnte weiter anwachsen,
doch obwohl die CIN sehr niedrig ist und die CAPE hoch genug wire, um hochreichende Kon-
vektion zuzulassen, kommt es nicht zur Auslosung. Dies liegt bei den Referenzldufen und bei den
Laufen der ersten Variation insbesondere daran, dass es weiterhin nur wenige Gitterpunkte auf
der Insel gibt, an denen die CAPE iiber 1000 Jkg ' oder gar iiber 2000Jkg~! liegt und gleich-
zeitig die Vertikalgeschwindigkeit grof3 genug ist, um die CIN zu iiberwinden. Bei den Laufen
SDO07_wg2_030-360 dagegen steigt die Anzahl an Punkten, im Vergleich zur Anzahl nach 5h
Simulationszeit, enorm an. Die Moglichkeit die CIN zu iiberwinden und die CAPE freizusetzen
besteht in diesen Liufen also an vielen Gitterpunkten. Auch das NSD wurde in den zusitzlichen
Simulationsstunden verringert. In der mittleren Troposphére (um 700 hPa) ist es jedoch weiter-
hin so hoch, dass es zur Einmischung trockener Umgebungsluft in die aufsteigenden Luftpakete

kommt und dadurch die Entstehung von mittelhohen Wolken unterbunden wird. Es bilden sich
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zwar viele tiefe Wolken, doch diese wachsen nicht weiter an und es féllt kein Niederschlag.

423 12UTC

Bei maximaler Einstrahlung und einer geringeren Anstromgeschwindigkeit von 2 ms~! kommt es
bei fast allen Laufen zur Bildung hochreichender Konvektion mit Niederschlag. Nur bei den Liu-
fen R12_wg2_150, R12_wg2 210, R12_wg2_300 und SD12_wg2_300 wird kein Niederschlag
ausgelost. Bei allen Liufen ist zu beobachten, dass es trotz geringerer Anstromgeschwindigkeit
zur Umstromung der Insel und zu daraus resultierenden Umstréomungseffekten kommt. An den
Inselseiten treten erhohte Windgeschwindigkeiten auf und es bilden sich im Lee der Insel Ge-
genstrome. Da die Windgeschwindigkeiten jedoch geringer sind als bei den Laufen mit hoherer
Anstromgeschwindigkeit, gewinnen die thermischen Windsysteme an Bedeutung. Es kommt zu
einer Uberlagerung der groBriumigen Stromung mit dem Seewind, wodurch entlang der gesam-
ten Kiiste Korsikas auflandige Winde vorherrschen. Diese vereinen sich im Landesinneren mit den
Hangaufwinden und es kommt zur Konvergenz iiber dem Gebirge. Der Ort der Niederschlagsaus-
16sung ist dadurch nicht mehr so stark von der groBriumigen Anstromung abhiingig, sondern eher
von den oben beschriebenen Konvergenzgebieten iiber den Gebirgen. Zwei Regionen treten da-
bei besonders hervor. Bei 19 der 36 Laufe, die in Abbildung 4.1 ¢ und d aufgefiihrt sind, wird der
Niederschlag westlich des Gebirges zwischen 8,975° O und 9,05° O und 42,1° N und 42,2° N aus-
gelost (Abb. 4.9, Gebiet A). Bei weiteren neun Laufen wird der Niederschlag 6stlich des Gebirges
zwischen 9,1° O und 9,125° O und 42,35° N und 42,425° N ausgelost (Abb. 4.9, Gebiet B). Bei
den restlichen vier Liufen wird der Niederschlag zweimal im nérdlichen Teil der Insel ausgelost
und zweimal siidlich des Gebiets A. Da es durch die Modifikation des vertikalen Anfangsprofils
zu erheblichen Unterschieden bei den Ergebnissen kommt, werden diese im weiteren Verlauf in

getrennten Abschnitten betrachtet.

4.2.3.1 Referenzliufe

Die Laufe R12_wg2_030-360 wurden, wie die Liufe R12_wg5_030-360, mit dem Vertikalprofil
aus Kapitel 3.2.1 angetrieben. Im Gegensatz zu den Liufen mit hoher Anstromgeschwindigkeit
wird bei neun von zwolf Liufen Niederschlag ausgelost (vgl. Abb. 4.1). Vergleicht man nach 5h
Simulationszeit die Mittelwerte in Abbildung 4.10 mit den Mittelwerten der Laufe R12_wg5_030-
360, so sind entscheidende Unterschiede zu erkennen. Die bodennahe relative Feuchte ist bei einer
Anstromgeschwindigkeit von 2ms~! etwas hoher, dadurch liegt das NFK zwischen 100 m und
300 m unter dem NFK der Referenzldufe mit hoher Anstromgeschwindigkeit. Dies fiihrt dazu,
dass die CIN geringer ist und somit weniger Energie benétigt wird, um Konvektion auszulsen.
Eine etwas schwichere akkumulierte bodennahe Windkonvergenz reicht deshalb aus, um ausrei-
chend Hebung zu erzeugen, sodass die CIN iiberwunden werden kann. Wird die CIN iiberwunden,
steht ausreichend CAPE fiir die Entwicklung hochreichender Konvektion zur Verfiigung. Die bo-
dennahen Unterschiede in der Feuchte fithren also dazu, dass die Werte der CIN in den Laufen
mit niedriger Anstromgeschwindigkeit geringer sind und somit der bodennahe Antrieb ausreicht,

um diese zu liberwinden und hochreichende Konvektion mit Niederschlag auszuldsen.
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Abbildung 4.9: Modelltopographie und Ausldseorte (orange) der Laufe mit niedriger Anstromge-
schwindigkeit. Bei 19 Laufen wurde im Gebiet A (blau) Niederschlag ausgeldst und bei 9 Laufen
im Gebiet B (rot).

Vergleicht man nun die Ergebnisse der Liufe mit niedriger Anstromgeschwindigkeit, so ist in
Abbildung 4.1 ¢ zu erkennen, dass es bei den Referenzldufen stets spater zur Auslosung des Nie-
derschlags kommt als bei den Liufen der ersten und zweiten Variation. Dies deutet darauf hin,
dass zu einem fritheren Zeitpunkt die CIN bei den Referenzldaufen noch nicht vollstindig abge-
baut wurde, bzw. die Vertikalgeschwindigkeit nicht ausreicht, um die Luftpakete auf das NFK zu
heben, sodass es nicht zur Auslosung hochreichender Konvektion kommen kann. Auflerdem kann
bei ldngerer Simulationszeit durch Advektion feuchter maritimer Luft mehr Feuchtigkeit in die
Atmosphire eingebracht werden. Dadurch steigt der Feuchtegehalt in der Atmosphére an und das

Sattigungsdefizit verringert sich.

Die Gesamtniederschlagsmengen sind bei den Referenzldufen sehr gering, da es nur zu sehr klein-
raumigen und kurzlebigen Niederschlagsereignissen kommt (Abb. 4.1 d). Bei einer Anstromrich-
tung von 330° - 120° wird der Niederschlag westlich des Gebirgszugs ausgelost. Dabei liegen
die Entstehungsorte, auller bei einer Anstrémung aus 30°, im Gebiet A (Abb. 4.9). Bei 180° wird
an der Nordkiiste, im Lee des Gebirges, Niederschlag ausgeldst und bei einer Anstrdomung aus
240° und 270° liegen die Orte der Niederschlagsauslosung ostlich des Gebirges im Gebiet B
(Abb. 4.9).

Bei einer Anstromung aus 150° (R12_wg2_150),210° (R12_wg2_210) und 300° (R12_wg2_300)
wird kein Niederschlag ausgelost. Die Mittelwerte dieser Liufe in Abbildung 4.10 unterscheiden
sich nicht wesentlich von denen der anderen Anstromrichtungen. Vergleicht man jedoch den Lauf
R12_wg2_150 mit den benachbarten Laufen R12_wg2_120 und R12_wg2_180, so zeigen sich

Unterschiede in den Windfeldern, die zu lokalen Maxima bei den bodennahen Wind- und Feuch-
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Abbildung 4.10: Konvektionsrelevante Parameter wie in Abb. 4.8 fiir eine Strahlungseinstellung

von 12 UTC.
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tekonvergenzen der Liufe R12_wg2_120 und R12_wg2_180 fithren (Abb. 4.11). Durch die Kon-
vergenz am Boden kommt es zur Hebung. Aulerdem ist das vertikal gemittelte Sattigungsdefizit
im Bereich dieser Maxima mit 0,1 - 0,2 iiber die gesamte Atmosphére sehr gering. Die Luftpa-
kete steigen bei einer Anstromung aus 120° und 180° also in einer sehr feuchten Umgebung auf,
was Wolkenbildung und Wolkenwachstum zuldsst und schlussendlich zur Niederschlagsauslo-
sung fiihrt. Diese Prozesse fehlen bei einer Anstromung aus 150°, wodurch es nicht zur Auslosung
von hochreichender Konvektion mit Niederschlag kommt.

Im Vergleich der Liufe R12_wg2_210 und R12_wg2_240 sind stirkere bodennahe Konvergen-
zen und daraus resultierende groBere positive Vertikalgeschwindigkeiten bei einer Anstromung
aus 240° die entscheidenden Unterschiede. Die positiven Vertikalgeschwindigkeiten fithren dazu,
dass die CIN iiberwunden werden kann und es bei einer Anstréomung aus 240° zur Auslosung
hochreichender Konvektion mit Niederschlag kommt und bei 210° nicht.

Die Ursache, dass es bei einer Anstromung aus 300° nicht zur Auslosung von Niederschlag
kommt, liegt unter anderem an der horizontalen Verteilung der CAPE. Vergleicht man die Felder
der CAPE der Laufe R12_wg2_270und R12_wg2_330 mit den Werten des Laufes R12_wg2_300,
so ist die CAPE an den Ausloseorten des Niederschlags um 500Jkg~! bzw. 1000J kg~! hoher
als bei R12_wg2_300. Bei einer Anstromung aus 300° ist also die potentiell zur Verfiigung ste-
hende Energie fiir hochreichende Konvektion deutlich geringer als bei den anderen Laufen. Be-
trachtet man auflerdem die Vertikalgeschwindigkeiten im Bereich der Niederschlagsauslosung,
so sind diese bei den Laufen R12_wg2_270, R12_wg2_330 stark positiv und deutlich hoher als
bei R12_wg2_300. Zur fehlenden CAPE kommt bei einer Anstromung aus 300° also noch der
fehlende bodennahe Antrieb fiir die Auslosung von hochreichender Konvektion mit Niederschlag

hinzu.

4.2.3.2 Liufe mit bodennaher Labilisierung des Vertikalprofils (Erste Variation)

In diesem Abschnitt sollen die Ergebnisse der Léufe mit niedriger Anstromgeschwindigkeit und
der ersten Variation des Vertikalprofils behandelt werden. Es kommt aufer in Lauf L12_wg2_300
in allen Liufen zur Niederschlagsauslosung. Durch die anfingliche Erhohung der Temperatur
in der Grenzschicht (s. Kapitel 3.2.2) wird die Labilitdt erhoht und die Mittelwerte der CIN
sind dadurch deutlich geringer als bei den Referenzldufen und den Liufen SD12_wg2_030-360
(Abb. 4.10¢). Sie variieren nur minimal mit der Anstromrichtung und liegen bei 2Jkg~!. Es
wird also deutlich weniger Energie benotigt, um die CIN zu liberwinden, als in den anderen Lau-
fen. Zusitzlich ist die CAPE hoher was bedeutet, dass bei Uberwindung der CIN mehr Energie
fiir hochreichende Konvektion zur Verfiigung steht. Durch die erhohte Labilitit bilden sich je-
doch mehr tiefe und mittelhohe Wolken, was zu einer Verringerung der Einstrahlung fiihrt. Die
thermischen Windsysteme sind aufgrund der verringerten Einstrahlung weniger stark ausgeprigt.
Deshalb liegen die Werte der akkumulierten bodennahen Konvergenz fiir die Liufe der ersten Va-
riation unter denen der Referenzlidufe und der Liufe der zweiten Variation. Der Hebungsantrieb
wird dadurch reduziert. Ein positiver Aspekt des erhohten Wolkenbedeckungsgrads ist, dass dies

zu hoheren Feuchtewerten in der mittleren Troposphire fiihrt. Das Sattigungsdefizit in 700 hPa ist
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Abbildung 4.11: Windfeld, Feuchtedivergenzfeld in 2 m (farbig) und Isolinien des Niederschlags
(griin) fiir die Laufe R12_wg2_120 und R12_wg2_150 nach 15 h und fiir die Liufe R12_wg2_150
und R12_wg2_180 nach 22 h.
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dadurch bei den Laufen L12_wg2_030-360 geringer als bei den Referenzlidufen und den Laufen
der zweiten Variation des Vertikalprofils (Abb. 4.10 g). Kann die CIN iiberwunden werden, ist die
Einmischung trockener Umgebungsluft in der mittleren Atmosphére weniger stark. Obwohl das
NSD in 700 hPa geringer ist als bei den anderen Laufen, variiert es stark mit der Anstromrich-
tung. Es ist ein starker Anstieg des NSD in 700 hPa bei einer siidwestlichen bis nordwestlichen
Anstromung zu sehen (Abb. 4.10 g). Dies ist auch bei den Referenzldufen und bei Verwendung
der zweiten Variation des Vertikalprofils zu beobachten. Dieses Feuchtedefizit ist unter anderem
auf die dynamischen Effekte zuriickzufiihren. An der Westkiiste steigt die Topographie stark an
und der Seewind wird blockiert. An der Ostkiiste steigt die Topographie hingegen langsamer
an, wodurch sich die Seewinde und Hangaufwinde optimal iiberlagern konnen und dadurch die
maritimen Luftmassen bis in die Gebirgsregionen transportiert werden. Auflerdem verstérkt die-
se positive Uberlagerung der beiden Windsysteme die akkumulierte Konvergenz iiber der Insel
(Abb. 4.10d). Die daraus resultierende Hebung ermoglicht das Aufsteigen der feuchten Luftmas-
sen bis in die mittlere Troposphire, was das Sattigungsdefizit verringert. Dadurch, dass sich See-
winde und Hangwinde bei einer Anstromung aus Westen nicht optimal {iberlagern kénnen, wird
also das Sittigungsdefizit in der Hohe nicht so stark verringert. Bei den Laufen der ersten Variati-
on gibt es auf der Insel viele Gitterpunkte mit einer positiven Differenzgeschwindigkeit und einer
CAPE groBer als 1000 Jkg~! oder sogar groBer als 2000 J kg . Die Anzahl der Punkte mit einer
CAPE groBer als 1000 J kg~ ist vergleichbar mit den Werten der Liufe SD12_wg2_030-360 und
liegt zwischen 525 und 585 Punkten (Abb. 4.10 e). Die Referenzlidufe haben ca. 100 Gitterpunk-
te weniger, die diese Kriterien erfiillen. Der Bereich auf der Insel in dem die CIN iiberwunden
werden kann und die Bedingungen fiir hochreichende Konvektion gegeben sind, ist also bei den
Laufen L12_wg2_030-360 besser als bei den Referenzldufen.

Bis auf eine Ausnahme (Lauf L12_wg2_300) wird bei allen Anstrémrichtungen der Laufe mit
der ersten Variation des Vertikalprofils Niederschlag ausgelost (Abb. 4.1 ¢, d). Der Ausloseort
befindet sich bei einer Anstromrichtung von 330° - 150° auf der Westseite des Gebirges im Ge-
biet A, bei einer Anstromrichtung von 180°, 240° und 270° im Gebiet B und bei einer Anstro-
mung aus 210° norddstlich des Gebietes B. Obwohl sich die Auslosung des Niederschlags auf
zwei Hauptgebiete beschrinkt, variiert die Niederschlagsmenge nach 24 h und der Zeitpunkt des
Einsetzens des Niederschlags bei den einzelnen Anstromwinkeln stark. Bei einer Anstromung
zwischen 360° und 120° setzt der Niederschlag nach spétestens 8,5 h ein und man erhélt eine Nie-
derschlagsmenge von iiber 2760 - 107 L. Zwischen 150° und 330° setzt der Niederschlag deutlich
spater ein und die Niederschlagsmenge ist geringer. Die spitere Auslosung ist auf ein hoheres
NSD in 700 hPa zuriickzufithren. Wie bereits oben erlidutert, kommt es durch die Topographie bei
einer Anstromung aus diesen Richtungen zur Blockade des Seewindes und die bodennahen Pro-
zesse, die zu Hebung fiihren, sind dadurch schwicher. Es dauert deshalb ldnger, bis ausreichend
feuchte Luft bis in 700 hPa transportiert wurde, um das Sittigungsdefizit soweit zu verringern,
dass hochreichende Konvektion mit Niederschlag moglich ist.

Um das Ausbleiben des Niederschlags bei einer Anstromung aus 300° zu erkldren, wurden weitere
Simulationen durchgefiihrt. Es wurden Laufe mit dem gleichen Vertikalprofil aber einer Anstrom-
richtung von 285° (L12_wg2_285) und 315° (L12_wg2_315), sowie ein Lauf mit einer Anstrom-
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Tabelle 4.2: Simulationszeit nach der der Niederschlag ausgelost wurde und Niederschlagsmenge
nach 24 h fiir die Laufe L12_wg2_ 270 - L12_wg2_330 und L12_wg1_300.

Lauf wd  wg (ms™!) Niederschlagsmenge (10"L)  Auslésung nach (h)  Ausldseort
L12_wg2 270 270° 2 1168 15 Gebiet B
L12_wg2 285 285° 2 586 17 Gebiet B
L12_wg2_300 300° 2 - - -
L12_wg2_315 315° 2 594 17 Gebiet A
L12_wg2_330 330° 2 2233 12 Gebiet A

) 17 Gebiet A
L12_wgl_300 300 1 823 18.5 Gebiet B

richtung von 300° und einer Anstromgeschwindigkeit von 1 m g1 (L12_wgl_300), initialisiert.
Mit diesen Laufen soll iiberpriift werden, inwieweit das Ausbleiben des Niederschlags auf die-
se spezielle Anstromrichtung zuriickzufiihren ist und ob die Anstromgeschwindigkeit ebenfalls
einen Einfluss darauf hat. An den Ergebnissen in Tabelle 4.2 ist zu erkennen, dass bei gleicher
Windgeschwindigkeit der Anstromwinkel die Niederschlagsauslosung entscheidend beeinflusst.
So wird auch bei 285° und 315° Niederschlag ausgelost. Vergleicht man die geographische Lage
des Niederschlags, so wird der Niederschlag bei einer Anstromrichtung von 270° und 285° auf
der nordostlichen Seite des Gebirges (Abb. 4.9, Gebiet B) und bei einer Anstromung aus 315° und
330° auf der siidwestlichen Seite des Gebirges (Abb. 4.9, Gebiet A) ausgeldst. Das Ausbleiben des
Niederschlags bei 300° kann also auf das Stromungsmuster bei dieser speziellen Anstromrichtung
zuriickgefiihrt werden. Betrachtet man die horizontale Verteilung der bodennahen Windkonver-
genz und der Differenzgeschwindigkeit, so ist zu erkennen, dass durch schwichere Konvergenzen
des bodennahen Windfeldes die positiven Vertikalgeschwindigkeiten geringer sind. Dadurch ist
nicht genug Antrieb vorhanden, um die Luftpakete bis in die mittlere Troposphéire anzuheben und
hochreichende Konvektion auszuldsen.

Belisst man den Anstromwinkel bei 300° und verringert die Anstromgeschwindigkeit auf 1 ms=1,
so wird nach 17h zunichst Niederschlag siidwestlich des Gebirges im Gebiet A ausgeldst und
nach 18,5h nordostlich des Gebirges im Gebiet B. Vergleicht man das Windfeld der Liufe
L12_wg5_wd300, L12_wg2_wd300 und L12_wgl_300, so sieht man, dass mit abnehmender
Anstromgeschwindigkeit die Umstromungseffekte schwicher werden. Die dynamischen Effekte
verlieren an Einfluss und die thermischen Windsysteme prigen das Windfeld. Bei einer Anstrom-
geschwindigkeit von 1 ms~! entwickeln sich entlang der gesamten Kiiste Korsikas Seewindsys-
teme, die sich im Landesinneren mit den Hangaufwinden iiberlagern und zu Konvergenzgebieten
iber den Gebirgen fithren. Durch die daraus resultierenden positiven Vertikalwinde wird das Sét-
tigungsdefizit iiber den Gipfeln verringert und es kommt zur Bildung hochreichender Konvektion
mit Niederschlag. Die Niederschlagsauslosung ist also stark abhingig vom Anstromwinkel und
der Anstromgeschwindigkeit, da diese beiden Faktoren das Windfeld und somit auch die Lage

und Stédrke der Konvergenzgebiete bestimmit.
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4.2.3.3 Liufe mit verringertem Sittigungsdefizit (Zweite Variation)

Fiir die Laufe SD12_wg2_030-360 wurde wieder das Profil mit geringerem Sittigungsdefizit ab
900 hPa aus Kapitel 3.2.3 verwendet. Es wird bei allen Anstromrichtungen Niederschlag aus-
gelost. Die Niederschlagsmengen in Abbildung 4.1d zeigen, dass bei dieser Konfiguration mit
Abstand am meisten Niederschlag fillt. Dies liegt unter anderem daran, dass durch die Verrin-
gerung des Sittigungsdefizits der Feuchtegehalt der Atmosphire erhoht wurde und dadurch der
vertikal integrierte Wassergehalt der Atmosphére grofer ist als bei den Referenzldufen oder den
Léufen der ersten Variation des Vertikalprofils. Bei allen Anstromrichtungen wird nach spites-
tens 11,5 h Niederschlag ausgelost und die akkumulierten Niederschlagsmengen liegen zwischen
10524 -107 L und 23382107 L. Das Maximum wird dabei bei Lauf SD12_wg2_210 erreicht. Der
Niederschlag wird bei einer Anstréomung aus 330° - 180° westlich des Gebirges ausgelost, wobei
im Lauf SD12_wg2_060 der Ausldseort siidlich von Gebiet A liegt und bei den anderen Léaufen
in Gebiet A. Im Gebiet B liegen die Ausloseorte der restlichen Laufe SD12_wg2_210-300.

Die Mittelwerte der CAPE variieren nur minimal mit der Anstrémrichtung und liegen bei Werten
um 1900J kg~!. Sie liegen damit iiber den Werten der Referenzliufe, jedoch unter den Werten
der Liufe L.12_wg2_030-360 (Abb. 4.10b). Die CIN ist fiir alle Anstromrichtungen mit Werten
zwischen 8 Jkg~! und 11 Jkg~! hoher als bei den Referenzliufen und den Liufen der ersten Va-
riation (Abb. 4.10c). Die Werte der akkumulierten Konvergenz der Liaufe der zweiten Variation
sind vergleichbar mit den Werten der Referenzldufe (Abb. 4.10d). Doch trotz gleich starker Kon-
vergenz ist die Anzahl an Gitterpunkten mit positiver Differenzgeschwindigkeit und einer CAPE
iiber 1000Jkg~! deutlich hoher. Die Mittelwerte des NSD in 700 hPa liegen nach 5h Simula-
tionszeit zwischen den Werten der Laufe L12_wg2_030-360 und R12_wg2_030-360. Dies liegt
daran, dass in den Ldufen der ersten Variation, durch die bodennahe Labilisierung, frither Kon-
vektion ausgeldst wird und der Bedeckungsgrad mittelhoher Wolken zu diesem Zeitpunkt bereits
hoher ist. Dadurch beginnt auch der Abbau des NSD in diesen Léaufen friiher. Betrachtet man den
zeitlichen Verlauf des NSD fiir die Liufe der ersten und zweiten Variation, so sieht man, dass die
Werte fiir die Laufe der beiden Variationen bereits nach 6 h Simulationszeit im gleichen Bereich
liegen.

In 850 hPa sind die Werte des NSD vergleichbar mit den Werten der Laufe der ersten Variation
und niedriger als die der Referenzldufe (Abb. 4.10f). Sie liegen bei einem Wert um 1,7, bei dem
die Entwicklung hochreichender Konvektion mit Niederschlag durchaus méglich ist. Obwohl die
CIN im Vergleich zu den Laufen L12_wg2_030-360 und R12_wg2_030-360 am hochsten ist, ist
der Antrieb fiir Hebung ausreichend stark, um diese zu iiberwinden. Die Differenzgeschwindig-
keit ist an vielen Gitterpunkten positiv und die CAPE kann freigesetzt werden. Durch das geringe
Sittigungsdefizit in 850 hPa und 700 hPa kommt es nicht zur Einmischung trockener Luft in die
aufsteigenden Luftpakete und es kann sich hochreichende Konvektion mit ausgiebigen Nieder-

schligen entwickeln.

Verringerung des Sattigungsdefizits ab unterschiedlichen Hohen

1

Wie in Kapitel 4.1.3.3 wurden auch fiir eine Anstromgeschwindigkeit von 2ms™ " zusétzliche
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Liufe durchgefiihrt, da bei einer Erhohung der Feuchte ab 900 hPa auch die bodennahen Werte im
Gebirge erhoht werden. Es wurden wiederum drei zusitzliche Liufe mit einer Anstromrichtung
von 210° durchgefiihrt. Dabei wurde die Feuchte ab 800 hPa (SD12_rh800_wg2_210), 750 hPa
(SD12_rh750_wg2_210) und 700 hPa (SD12_rh700_wg2_210) erhoht. Es ergeben sich die glei-
chen Beobachtungen wie bei den Liufen mit einer Anstromgeschwindigkeit von 5ms~!. Die Nie-
derschlagsmenge nimmt mit zunehmender Hohe der Feuchteinderung ab und die Simulationszeit,
nach der der Niederschlag ausgelost wird, verldngert sich (Tab. 4.3). So wird bei einer Erhhung
ab 700 hPa der Niederschlag erst nach 22 h ausgeldst und man erhilt eine Niederschlagsmenge
von 874 - 107 L, wohingegen bei einer Erhohung ab 900 hPa eine Menge von 23383 - 107 L ge-
messen wird und der Niederschlag bereits nach 10,5 h einsetzt. Die Auslosung des Niederschlags
erfolgt bei allen vier Laufen wieder im Gebiet B (Abb. 4.9).

Tabelle 4.3: Simulationszeit nach der der Niederschlag ausgelost wurde und Niederschlagsmen-
ge nach 24 h fiir die Laufe SD12_wg2_210, SD12_rh800_wg2_210, SD12_rh750_wg2_210 und
SD12_rh700_wg2_210.

Liufe wd  wg(ms™!)  Erhohungder Niederschlags-  Ausldsung
Feuchte ab menge nach (h)
(hPa) (107 L)
SD12_wg2_210 210° 2 900 23383 10,5
SD12_rh800_wg2 210 210° 2 800 22398 10,5
SD12_rh750_wg2_210 210° 2 750 2930 14
SD12_rh700_wg2_210 210° 2 700 874 22

4.3 Synthese

Die Auswertung der Daten ergab, dass man die Insel bei der Entstehung des Niederschlags in vier
Gebiete einteilen kann (Abb. 4.12). Eines im Norden (Abb. 4.12, Gebiet N) und eines im Siiden
(Abb. 4.12, Gebiet S) der Insel. Ein Gebiet liegt im Zentrum der Insel, westlich des Gebirgszuges
(Abb. 4.12, Gebiet W) und eines nordostlich des Gebirges (Abb. 4.12, Gebiet O).

Im Gebiet N wird nur bei einer siidlichen Anstromung Niederschlag ausgelost. Die Anstromrich-
tung ist dabei fiir die Lage dieses Gebietes verantwortlich. Bei einer siidlichen Anstromung teilt
sich die Stromung vor der Insel in zwei Teile, die 6stlich und westlich an der Insel vorbeistromen.
Im Norden der Insel konvergieren diese beiden Stromungen wieder und es kommt aus Konti-
nuititsgriinden im Bereich dieser Konvergenzzone zur Hebung. Zur Entwicklung hochreichender
Konvektion kommt es jedoch nur dann, wenn die Einstrahlung sehr stark ist und dadurch starke
thermische Konvergenzgebiete induziert werden, die ebenfalls Hebung verursachen und somit die
dynamische Hebung verstirken. Bei schwacher Einstrahlung sind die thermischen Windsysteme
schwicher und der resultierende Hebungsantrieb reicht nicht aus, um hochreichende Konvektion
auszul6sen. Bei einer hohen Anstromgeschwindigkeit muss auer der starken Einstrahlung auch
ein geringes Sittigungsdefizit in der mittleren Troposphire vorliegen, sodass sich hochreichen-

de Konvektion entwickeln kann. Verringert man die Anstromgeschwindigkeit, so entwickelt sich
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model topography,
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Abbildung 4.12: Hauptgebiete der Niederschlagsentstehung (N, O, S, W) mit den exakten Auslo-
seorten der Laufe mit niedriger Anstromgeschwindigkeit (orange) und denen der Liufe mit hoher
Anstromgeschwindigkeit (blau).

hochreichende Konvektion auch bei anfinglich groBem Sittigungsdefizit. Dies liegt daran, dass
bei einer niedrigen Anstromgeschwindigkeit die thermischen Windsysteme dominieren und die
Bergventilation ausreicht, um feuchte Luft in die mittlere Troposphére zu transportieren, sodass
das Sittigungsdefzit mit der Zeit abgebaut wird. Ist das Sittigungsdefizit in der Atmosphire be-
reits zu Anfang gering, muss dies nicht erst durch die Bergventilation verringert werden und es

kann frither Niederschlag ausgelost werden. AuBSerdem kommt es zu intensiveren Niederschlagen.

Im Gebiet O, das norddstlich des Gebirgszugs liegt, entsteht ebenfalls nur bei starker Einstrahlung
hochreichende Konvektion mit Niederschlag. Wie im Gebiet N konnen sich bei schwicherer Ein-
strahlung nur schwache thermische Windsysteme bilden und der bodennahe Hebungsantrieb ist
zu schwach, um hochreichende Konvektion auszulésen. Niederschlag wird in diesem Gebiet nur
bei einer sildwestlichen bis nordwestlichen Anstrdomung ausgeldst. Das hingt damit zusammen,
dass nur bei diesen Anstromrichtungen die Luftmassen im Lee des Gebirges, im Tal zwischen
dem Hauptgebirgszug und einem Ostlich davon gelegenen kleineren Gebirgszug, kanalisiert wer-
den. Der nordwestliche und der siidostliche Talwind konvergieren im Gebiet O und es kommt
zur Hebung der Luftmassen. Bei einer niedrigen Anstromgeschwindigkeit wird durch die zusétz-
liche Bergventilation feuchte Luft in die mittlere Troposphére eingemischt, wodurch das Sitti-
gungsdefizit abgebaut wird und es nicht zur Einmischung sehr trockener Luft in die aufsteigenden
Luftmassen kommt. Dadurch kann sich hochreichende Konvektion entwickeln und es kommt zu
Niederschlag. Bei einer hohen Anstromgeschwindigkeit wird dagegen ein von Anfang an gerin-

ges Sattigungsdefizit in der mittleren Troposphére bendtigt, da sich die thermischen Windsysteme
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nicht durchsetzen konnen und somit das Sittigungsdefizit nicht durch intensive Bergventilation

abgebaut werden kann.

Bei starker Einstrahlung, einer ndrdlichen Anstromrichtung und einer hohen Anstromgeschwin-
digkeit wird im Gebiet S hochreichende Konvektion ausgelost. Verringert man die Anstrémge-
schwindigkeit verlagern sich die Entstehungsorte der Konvektion Richtung Norden in das Gebiet
W. Die Anstromrichtung ist auch hier wieder fiir die Lage des Gebiets verantwortlich. Bei einer
Anstromung aus Norden wird der breitere nordliche Teil der Insel kiistenparallel umstromt und es
kommt zu einer auflandigen Stromung im siidlichen Teil der Insel, wodurch feuchte Luftmassen
auf die Insel transportiert werden. Im Konvergenzgebiet der beiden auflandigen Strémungen wird
die feuchte Luft gehoben und es kann hochreichende Konvektion entstehen. Hierfiir muss die At-
mosphire jedoch labil genug sein, sodass der Hebungsantrieb ausreicht, um die Luftmassen in die
freie Atmosphére zu heben, oder das anfangliche Séttigungsdefizit muss gering sein, sodass keine
feuchte Luft in die mittlere Troposphére transportiert werden muss, um es abzubauen. Ist die At-

mosphdre nicht labil genug und das Sittigungsdefizit zu grofl, kommt es nicht zu Niederschlag.

Als viertes Gebiet konnte das Gebiet W westlich des Gebirgszuges identifiziert werden. Dort wird
hochreichende Konvektion ausgelost, wenn die Anstromrichtung zwischen 330° und 150° liegt,
die Anstromgeschwindigkeit niedrig und die Einstrahlung stark ist. Die Auslosung erfolgt also
stets im Lee des Gebirges, direkt unterhalb der Gipfel oder an den Gebirgshédngen. Dies ist darauf
zuriickzufiihren, dass sich die See- und Hangaufwinde positiv liberlagern und es leicht westlich
des Gipfelbereichs zur Konvergenz der dstlichen und westlichen auflandigen Strémungen kommt.
Die Verlagerung nach Westen erfolgt durch die groBraumige ostliche Anstromung. Wird die An-
stromgeschwindigkeit erhoht, dominieren die dynamischen Effekte das Windfeld. Es kommt zur
Umstromung der Insel und im Lee entsteht ein sehr breiter, dafiir jedoch sehr schwacher Ge-
genstrom. Aullerdem bilden sich bei den meisten dieser Liufe Wirbel iiber dem Meer, wodurch
die Konvergenzgebiete iiber dem Meer liegen und die Stromung an Teilen der Kiiste fast kiisten-
parallel verlduft. Es entstehen also nur schwache auflandige Stromungen, wodurch der Transport
maritimer Luftmassen auf die Insel gering und die Windkonvergenz im Gebiet W nur schwach ist.
Bei geringer Einstrahlung ist der Einfluss der thermischen Windsysteme noch geringer und es ent-
stehen nur sehr schwache Konvergenzgebiete auf der Insel, wodurch kein ausreichender Antrieb

fiir die Auslésung hochreichender Konvektion vorhanden ist.






5. Zusammenfassung

Konvektive Systeme fithren im Mittelmeerraum hiufig zu Starkniederschlidgen, die schwere Scha-
den verursachen. Um die Vorhersage solcher Ereignisse zu verbessern, ist es wichtig die Auslo-
semechanismen und die Einflussfaktoren zu kennen und zu verstehen. Das Ziel dieser Arbeit
war, den Einfluss der Variation der groBrdumigen Anstromung und Schichtung auf die Auslosung
hochreichender Konvektion iiber Korsika, bei Verwendung einer realen Orographie, zu untersu-
chen. Dazu wurden idealisierte Modellsimulationen durchgefiihrt, bei denen systematisch die An-
stromrichtung und die Anstromgeschwindigkeit variiert wurden. Dabei wurde die Anstromrich-
tung in 30° Schritten variiert und fiir die Anstromgeschwindigkeit wurden zwei Werte verwendet
(2ms~! und 5ms~!). Damit alle Anstromrichtungen miteinander verglichen werden konnten,
wurde Sardinien aus den Gelidndedaten entfernt. Die Simulationen wurden mit einem Vertikal-
profil gestartet, das an allen Gitterpunkten gleich war, sodass im gesamten Modellgebiet gleiche
thermische Bedingungen herrschten. Das Anfangsprofil wurde einmal bodennah labilisiert und
bei einer weiteren Variation wurde das Sittigungsdefizit in der mittleren Troposphére verringert.
Somit konnte das Modell mit drei unterschiedlichen Vertikalprofilen angetrieben werden. Fiir den
Strahlungsantrieb wurden drei verschiedene zeitlich konstante Strahlungsbedingungen am oberen
Rand der Atmosphire gewihlt (ndchtliche, morgendliche und mittigliche). Mit diesen Variatio-
nen wurden insgesamt 225 Simulationen durchgefiihrt, deren Ergebnisse nach 5 h Einschwingzeit

verglichen werden konnten.

Durch die Variation der Einstrahlung wurde ersichtlich, dass sich hochreichende Konvektion
nur bei starker solarer Einstrahlung (mittdgliche Strahlungsbedingungen) bildet. Bei nichtlichen
Strahlungsbedingungen entwickelte sich eine stabile Grenzschicht, da der fithlbare Wirmestrom
negativ wurde und dies eine Abkiihlung der bodennahen Luftschicht bewirkte. Dadurch entstan-
den katabatische Winde, die zu einer Winddivergenz iiber der Insel fiithrten. Bei einzelnen Laufen
war die bodennahe Abkiihlung so stark, dass Sittigung eintrat und es zur Nebelbildung mit leich-
tem Niederschlag kam. Wurde eine schwache Einstrahlung gewihlt, konnten sich nur schwache
thermische Windsysteme bilden. Dies fiihrte dazu, dass die bodennahe Windkonvergenz iiber der
Insel ebenfalls schwach war, sodass nur ein geringer Hebungsantrieb herrschte. Dadurch konnte
die CIN nicht iiberwunden werden und es kam nicht zur Auslésung hochreichender Konvektion.
Bei starker Einstrahlung entstand eine ausreichend gro3e Temperaturdifferenz zwischen der Land-
oberfliche und dem angrenzenden Meer, sodass sich thermische Windsysteme bilden konnten. Es
kam zu einer Uberlagerung der thermischen Windsysteme und der groriumigen Anstrémung.

Bei einer hohen Anstromgeschwindigkeit dominierten die dynamischen Effekte und die Seewinde
wurden abgelenkt. Es kam zur Umstromung der Insel und es bildeten sich bei einem Teil der Liufe

Gegenstrome im Lee der Insel. Es entstand also nur ein starker Landaufwind, wenn der Seewind
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und die groBrdumige Anstromung die gleiche Richtung hatten und sich dadurch optimal iiberla-
gerten. Hatten sie nicht die gleiche Richtung wurde der Seewind abgelenkt und traf schrig auf die
Kiiste oder wehte, durch die Umstromung der Insel, parallel zur Kiistenlinie. Durch diese dynami-
schen Effekte war die Windkonvergenz iiber der Insel schwicher und die bodennahe Advektion
maritimer Luftmassen auf die Insel war geringer. Insbesondere die fehlende Konvergenz fiihrte
dazu, dass nur in neun der 36 Liufe mit hoher Anstromgeschwindigkeit und starker Einstrah-
lung Niederschlag ausgeldst wurde. Durch die komplexe Topographie Korsikas war die Lage und
Stirke der Konvergenzgebiete auBerdem stark von der Anstromrichtung abhingig. Eine Anderung
der Anstromrichtung von nur 30° konnte das Konvergenzfeld so sehr verdndern, dass dies iiber die
Auslosung bzw. nicht Auslosung hochreichender Konvektion entscheiden konnte. Mit Reduktion
der Windgeschwindigkeit konnte der Einfluss der dynamischen Effekte verringert werden und die
thermischen Windsysteme dominierten das Windfeld. Der Seewind wurde nicht so stark durch
die groBriumige Anstromung abgelenkt und es kam an den Gebirgen zu einer positiven Uberla-
gerung des Seewindes mit den Hangaufwinden. Dadurch wurde die bodennahe Windkonvergenz
an den Gebirgen verstédrkt und es konnten zwei Hotspots fiir die Niederschlagsauslosung identi-
fiziert werden. Die Anstromrichtung hatte dabei einen entscheidenden Einfluss auf die Lage der
Niederschlagsgebiete. Westlich des Gebirges, zwischen 8,975° O und 9,05° O und 42,1° N und
42,2° N, wurde der Niederschlag bei einer nordlichen bis siidostlichen Anstromung (330° - 150°)
bei 19 Laufen ausgelost und bei einer siidlichen bis nordwestlichen Anstromung (180° - 300°)
kam es ostlich des Gebirges bei neun Liufen, zwischen 9,1° O und 9,125° O und 42,35° N und
42.425° N, zur Niederschlagsauslosung.

Durch die Variation der thermischen Bedingungen des Anfangsprofils konnte gezeigt werden,
dass eine bodennahe Labilisierung die CIN verringert und die CAPE erhoht. Dadurch wurde
die Wahrscheinlichkeit zur Auslésung hochreichender Konvektion verbessert. Es wurde weni-
ger Hebungsantrieb benotigt, um die CIN zu iiberwinden, sodass es in diesen Laufen frither zur
Niederschlagsauslosung kam als in den Referenzldufen. Es konnten sich au8erdem gréBere und
langlebigere konvektive Systeme bilden, wodurch die Niederschlagsmenge im Vergleich zu den
Referenzldufen hoher war. Doch trotz thermisch besserer Bedingungen wurde nicht bei allen An-
stromrichtungen Niederschlag ausgelost, da sich das Séttigungsdefizit in der mittleren Troposphi-
re hemmend auf die Konvektionsentwicklung auswirkte.

Wenn keine Labilisierung des vertikalen Anfangsprofils vorgenommen wurde, sondern lediglich
das Séttigungsdefizit in der mittleren Troposphére verringert wurde, war die Entwicklung hochrei-
chender Konvektion mit Niederschlag am stirksten. Durch starke bodennahe Windkonvergenzen
konnte in diesen Léaufen die CIN iiberwunden werden und durch das geringe Sittigungsdefizit in
der mittleren Troposphire konnte sich hochreichende Bewdlkung mit Niederschlag entwickeln.
Um den Einfluss des Sittigungsdefizits genauer zu untersuchen, wurden weitere Liufe durchge-
fiihrt. Dabei wurde die Hohe der Schicht, in der das Séttigungsdefizit verringert wurde, variiert.
Diese Simulationen ergaben einen direkten Zusammenhang zwischen der vertikalen Erstreckung
einer trockenen Luftschicht, dem Zeitpunkt der Niederschlagsauslésung und der Niederschlags-
menge. Je hoher die Schicht mit trockener Luft, desto geringer war die Wahrscheinlichkeit der

Niederschlagsauslosung und desto geringer war die maximal mégliche Niederschlagsmenge.
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Wie in dieser Arbeit gezeigt wurde haben die variierten Parameter, Einstrahlung, grofraumige
Anstromung, Feuchte und Stabilitit, einen groen Einfluss auf die Auslésung hochreichender
Konvektion. Da der Seewind entscheidend zum bodennahen Hebungsantrieb fiir die Auslosung
hochreichender Konvektion beitrdgt, ware es hilfreich den Einfluss der einzelnen Faktoren auf
charakteristische Figenschaften des Seewindes zu quantifizieren. Dazu konnte dieser Datensatz
in weiteren Forschungsarbeiten verwendet werden, um dimensionslose Kennzahlen fiir charakte-
ristische GroBen des Seewindes, wie Hohe, Eindringtiefe, Geschwindigkeit und Stédrke der See-
windfront, in Abhédngigkeit der oben genannten Parameter, zu erstellen. Diese konnten dann mit
Hilfe der Messdaten der HyMeX Messkampagne des IMK fiir reale Bedingungen tiberpriift wer-
den. Beriicksichtigt werden sollte dabei jedoch, insbesondere bei einer siidlichen Anstromung,
dass diese Simulationen ohne Sardinien durchgefiihrt wurden. Den Einfluss Sardiniens auf die
Auslosung von konvektivem Niederschlag iiber Korsika untersucht unter anderem Ehmele (2013).
Auch bei einem Vergleich der identifizierten Hotspots fiir die Auslosung konvektiver Systeme mit

realen Messergebnissen sollte dies beriicksichtigt werden.
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