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1. Einleitung

Im Sommer und Herbst kommt es im westlichen Mittelmeerraum häufig zu Starkniederschlägen.

Dadurch werden oft Sturzfluten und Erdrutsche ausgelöst, die schwere Schäden verursachen und
das Leben der Menschen in dieser Region beeinflussen. Es ist deshalb wichtig die Prozesse, die

zu diesen Ereignissen führen, zu verstehen und richtig vorherzusagen. Insbesondere nachdem die
Untersuchungen von Alpert et al. (2002) gezeigt haben, dass sich die Häufigkeit von Starknie-

derschlägen mit einer Niederschlagsmenge über 128mm d−1 in Italien seit 1950 vervierfacht hat
und die Häufigkeit von Niederschlagsereignissen mit einer Niederschlagsmenge über 32mm d−1

von 23% auf 32% angestiegen ist. Ähnliche Ergebnisse erhielten auch Homar et al. (2009) für
die balearischen Inseln, wo Starkniederschläge zugenommen, Ereignisse mit moderater Nieder-

schlagsmenge jedoch abgenommen haben.

Starkniederschläge werden meist durch großskalige Systeme wie Mittelmeerzyklonen mit einge-
lagerter hochreichender Konvektion oder durch mesoskalige konvektive Systeme ausgelöst (z. B.

Bech et al., 2011; Cohuet et al., 2011). Diese hochreichende Konvektion wird häufig durch ther-
mische Windsysteme initiiert, die zu bodennahen Konvergenzen und daraus resultierenden Auf-

winden führen. Dabei werden thermische Windsysteme oft durch Oberflächeninhomogenitäten
verursacht. Die Topographie und Land-Meer-Übergänge, sowie Landnutzung und Bodenfeuch-

te, sind dabei von Bedeutung. Die Auslösung von hochreichender Konvektion durch Variation
der Bodenfeuchte wurde unter anderem vom Barthlott und Kalthoff (2011) untersucht und die

Auslösung eines Gewitters durch Überlagerung einer mesoskaligen Konvergenzzone mit einer
durch Hangaufwinde induzierten Konvergenzzone beschrieben (Kalthoff et al., 2009). An Gebir-

gen spielt außerdem die Bergventilation eine große Rolle. Die Hangaufwinde konvergieren über
dem Gebirge und aus Kontinuitätsgründen kommt es in diesem Bereich zur Hebung, wodurch die

feuchten Luftmassen aus der Grenzschicht in die freie Troposphäre transportiert werden können.
Hill et al. (2010) fanden einen Zusammenhang zwischen dem Auftreten von Gewittern und Land-

und Seewindsystemen. Der Übergang von Wasser zu Land stellt dabei eine besonders drastische
Oberflächeninhomogenität dar, da sich die Energiebilanz an der Oberfläche über eine kurze Di-

stanz sehr stark ändert. Durch den Seewind kommt es zu einer intensiven Feuchtigkeitszufuhr in
Küstennähe. Die feuchte Luft und die thermisch verursachten Konvergenzgebiete machen Inseln

zu idealen Orten für die Auslösung 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 durchgeführt. 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-
geführt, dabei wurde jedoch nur eine bestimmte synoptische Situation anhand einer Fallstudie
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betrachtet.

Im Rahmen des Projekts Hydrological cycle in Mediterranean Experiment1 (HyMeX) wurden im
Jahr 2012 vom Institut für Meteorologie und Klimaforschung (IMK) des Karlsruher Instituts für

Technologie (KIT) mehrere Messstationen mit unterschiedlichsten Geräten 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 Variabilitäten und zugehörige Trends im Zusammen-

hang mit einer globalen Klimaveränderung. Korsika erfüllt außerdem alle Voraussetzungen für
die Auslösung hochreichender Konvektion. Die Insel ist ausreichend groß, um ein ausgepräg-

tes Land-See-Windsystem zu erzeugen und es erstreckt sich von Nordwesten nach Südosten ein
Gebirgszug, der bis zu 2704 m hoch ist. Somit können sich also zusätzlich Hang- und Talwind-

systeme bilden. Der Fokus der Messungen des IMK liegt daher auf dem Einfluss thermischer
Windsysteme auf die Auslösung hochreichender Konvektion. Die Simulationen in dieser Arbeit

sollen dazu beitragen zusammen mit den Messungen ein möglichst vollständiges 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 Sättigungsdefizit, die
Anströmgeschwindigkeit und die Anströmrichtung.

In dieser Arbeit wird nun untersucht, welchen Einfluss eine unterschiedliche Schichtung und groß-

räumige Anströmung, sowie ein unterschiedliches Sättigungsdefizit auf die Entwicklung thermi-
scher Windsysteme und die Auslösung hochreichender Konvektion hat. Dazu werden Modell-

simulationen durchgeführt, bei denen systematisch die Anfangsbedingungen unter Verwendung
einer realen Topographie variiert werden. Da die Einstrahlung Einfluss auf die Entwicklung und

die Stärke der thermischen Windsysteme hat, wird diese variiert um festzustellen, bei welcher
Einstrahlung sich ausreichend starke thermische Windsysteme bilden. Wie groß der Einfluss des

Sättigungsdefizits in der mittleren Troposphäre und der Einfluss der bodennahen Schichtung bei
der Auslösung 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 können auch noch weitere Effekte auftreten. Es

kann zur Über- oder Umströmung des Gebirges kommen und in Tälern kann der Wind kanalisiert
werden. Ob nun die dynamischen oder thermischen Windsysteme dominieren hängt unter ande-

rem von der Anströmgeschwindigkeit ab. Durch Verwendung einer starken und einer schwachen
Anströmgeschwindigkeit soll untersucht werden, welche Effekte bei welcher Geschwindigkeit

dominieren und welche Windsysteme effektiver zur Auslösung hochreichender Konvektion bei-
tragen. Außerdem ist dabei die Anströmrichtung entscheidend und wird deshalb ebenfalls variiert.

Die Arbeit ist wie folgt gegliedert: Kapitel 2 enthält einige Grundlagen zur atmosphärischen
Grenzschicht und der Stabilität der Atmosphäre. Außerdem werden wichtige konvektionsrele-

vante Parameter definiert und Grundlagen zu thermischen Windsystemen und geländeinduzierten

Strömungen erläutert. Im Kapitel 3 wird ein kurzer Überblick über das verwendete Modell COS-
MO (Consortium for Small-scale Modeling), die verwendeten Einstellungen und die spezielle

1http://www.hymex.org
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Initialisierung gegeben. Die Ergebnisse der Modellsimulationen werden in Kapitel 4 besprochen.
Das Kapitel 5 fasst die wichtigsten Erkenntnisse zusammen.





2. Grundlagen zur Konvektion und
Konvektionsauslösung

2.1 Die atmosphärische Grenzschicht

Die atmosphärische Grenzschicht ist der unterste Teil der Atmosphäre direkt oberhalb der Erd-

oberfläche. Dort haben Reibungseffekte und thermodynamische Prozesse, wie Abkühlung oder

Erwärmung der Erdoberfläche und der Eintrag von Wasserdampf direkten Einfluss auf die Luft-
schicht. Über der Grenzschicht schließt sich die freie Atmosphäre an, in der diese Prozesse kei-

ne direkte Einwirkung mehr haben. Die Grenzschichthöhe wird sowohl von den Prozessen an
der Erdoberfläche als auch von den Vorgängen in der freien Atmosphäre beeinflusst. Als gro-

ben Richtwert am Tage kann man dabei 1000m 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, Wärme und Feuchte gegenüber den
turbulenten Transporten (Stull, 1988). Daran schließt sich die Prandtl-Schicht an. Diese ist durch

eine nahezu höhenkonstante Schubspannung und höhenkonstante turbulente Flüsse gekennzeich-
net (Kraus, 2008). Über der Prandtl Schicht liegt entweder eine stabile nächtliche Grenzschicht

oder eine konvektive Mischungsschicht (Abb. 2.1).

Die konvektive Mischungsschicht entsteht bei Sonnenaufgang wenn der fühlbare Wärmestrom

positiv wird. Dieser erwärmt 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 Atmosphäre in die Grenzschicht eingemischt, was zu einem weiteren Anwachsen der

Schicht beiträgt (Stull, 1988). Kurz vor Sonnenuntergang wird der fühlbare Wärmestrom negativ.
Die bodennahe Luft kühlt sich ab und es bildet sich eine stabile Grenzschicht aus, die deutlich

niedriger als die konvektive Mischungsschicht ist (Kraus, 2008). Die darüber liegenden restlichen
Luftmassen der Mischungsschicht werden als Residualschicht bezeichnet.

2.2 Statische Stabilität

Die Stabilität der Atmosphäre ist ein entscheidender Faktor bei der Auslösung von Konvektion.

Die Atmosphäre kann labil, neutral oder stabil geschichtet sein. Zur Erläuterung der Stabilität
wird nach Etling (1996) die Paketmethode verwendet. Dabei wird ein ungesättigtes Luftquantum,

was die gleichen Eigenschaften wie seine Umgebung hat, in einer ruhenden Atmosphäre vertikal
ausgelenkt. Die Bewegung erfolgt unter folgenden Voraussetzungen:
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Abbildung 2.1: Schema über die Entwicklung der Grenzschicht im Tagesgang. PS steht für
Prandtl Schicht und zi ist die Untergrenze der Inversion. Bild aus Kraus (2008).

Abbildung 2.2: Stabilitätsbereiche für ungesättigte Luft (links) und gesättigte Luft (rechts) für
unterschiedliche Schichtungen der Umgebung. Dünne Linien: Trockenadiabaten, auf denen ein
ungesättigtes Luftpaket aufsteigt/absinkt (grün) und Pseudoadiabaten, auf denen ein gesättig-
tes Luftpaket aufsteigt (rot). Dicke Linien: Temperaturgradient der Umgebung; aus Kunz et al.
(2009).

(i) Der Prozess verlaufe adiabatisch, es gibt also keinen Wärmeaustausch zwischen Umgebung

und Luftquantum.
(ii) Der Druck des Luftpakets entspricht stets dem Umgebungsdruck (quasistatische Annahme).

(iii) Mischungsvorgänge mit der Umgebung werden ausgeschlossen.

Durch die Annahme eines adiabatischen Prozesses bleibt die potentielle Temperatur θ 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 kälter als seine Umgebung und sinkt zurück 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 wärmer als seine Umgebung und erfährt weiteren Auftrieb. Die Atmosphäre ist labil

geschichtet. Ist die Atmosphäre adiabatisch geschichtet, ändert sich die potentielle Temperatur mit
der Höhe 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 θ, dem Gradienten

der aktuellen Temperatur T und der statischen Stabilität ist wie folgt (Etling, 1996):

∂T

∂z
> Γ =⇒ ∂θ

∂z
> 0 : stabile Schichtung

∂T

∂z
< Γ =⇒ ∂θ

∂z
< 0 : labile Schichtung

∂T

∂z
= Γ =⇒ ∂θ

∂z
= 0 : neutrale Schichtung.

(2.1)

Dabei ist Γ der trockenadiabatische Temperaturgradient, für den gilt

Γ = −0,974K
100m

. (2.2)

Liegt Sättigung vor, kühlt sich das Luftpaket bei vertikaler Änderung langsamer ab, da die frei-

werdende Kondensationswärme die Abkühlung verringert. Es gilt für den feuchtadiabatischen
Temperaturgradienten (Abb. 2.2):

Γf ≥ Γ. (2.3)

Geht man nun von einer pseudoadiabatischen Bewegung des Luftpakets aus, bei dem das Kon-
densat instantan ausfällt, so ist die äquivalent-potentielle Temperatur θae höhenkonstant (Beheng,

2010). Wird das Luftpaket nun in gesättigtem Zustand gehoben, so ist die Atmosphäre stabil
geschichtet, wenn die äquivalent-potentielle Temperatur der Umgebung mit der Höhe zunimmt.

Nimmt θae in der Umgebung mit der Höhe ab, so ist die Atmosphäre labil geschichtet und das
Luftpaket ist wärmer als seine Umgebung. Ändert sich die äquivalent-potentielle Temperatur der

Umgebung mit der Höhe nicht, so ist sie neutral geschichtet. Da nach Gl. 2.3 der feuchtadiabati-
sche Temperaturgradient stets größer ist als der trockenadiabatische Temperaturgradient, gibt es

Bereiche, in denen die Atmosphäre je nachdem ob Sättigung vorliegt oder nicht, entweder labil
oder stabil geschichtet sein kann. Man nennt dies bedingte Labilität (Kunz et al., 2009).

2.3 Konvektion und konvektiver Niederschlag

Die Konvektion beschreibt Vertikalbewegungen in der Atmosphäre, die durch thermische und dy-

namische Auftriebskräfte hervorgerufen werden. Setzt sich diese Konvektion bis in ausreichende
Höhe durch, kann Kondensation, Wolkenbildung und Niederschlag eintreten. Die Voraussetzun-

gen für die Auslösung von konvektivem Niederschlag wurden eingehend untersucht und erläutert,
z. B. von Doswell III (1987). Man benötigt eine labile Schichtung der Atmosphäre, sodass Luft-

pakete aufsteigen können. Außerdem benötigt man ausreichend Feuchtigkeit in der Grenzschicht,
damit es zur Kondensation kommen kann und man benötigt 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) aufgeführt:
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• thermischer Auftrieb durch Erwärmung und Labilisierung der bodennahen Luftschicht;

• thermische Zirkulationen (z. B. Land- und Seewind, Hangwind), die durch unterschiedli-

che Erwärmungsraten am Erdboden entstehen (dabei spielen unter anderem Landnutzung,

Bodenart und Bodenfeuchte eine Rolle);

• erzwungene Hebung an Gebirgen;

• bodennahe Konvergenzgebiete (z. B. bei Umströmungseffekten im Lee der Objekte);

• Querzirkulation an Fronten;

• Konvergenz im Bereich eines Bodentiefs;

• großräumige 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 ausführlich besprochen.

2.3.1 Konvektionsrelevante Parameter

Um die Atmosphäre auf die Möglichkeit von Konvektion hin zu untersuchen, werden in Kapi-

tel 4 verschiedene Parameter betrachtet. Zur Berechnung dieser Parameter wird wiederum die
Paketmethode verwendet. Zusätzlich zu den vorherigen Annahmen wird vorausgesetzt, dass kon-

densiertes Wasser instantan ausfällt (Manzato und Morgan, 2003).
Bei passiver Hebung wird ein ungesättigtes Luftpaket durch einen der oben genannten Hebungs-

mechanismen gehoben. Es steigt trockenadiabatisch bis zum Hebungskondensationsniveau (HKN)
auf. Dies ist die Höhe bei der Sättigung eintritt. Wird es nun weiter gehoben, geschieht dies pseu-

doadiabatisch. Wird das Luftpaket wärmer als die Umgebung hat es das NFK erreicht und kann
ohne weiteren äußeren Hebungsmechanismus frei aufsteigen, bis es wieder kälter 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 Erwärmung und dadurch ausgelöste konvekti-

ve Bedingungen zum Aufsteigen von Luftpaketen. Hat sich der Boden soweit erwärmt, dass die
Luftpakete aufsteigen können bis Sättigung eintritt, ist das KKN erreicht, welches mit dem NFK

identisch ist. Die Temperatur am Boden, bei der dies auftritt, nennt man Auslösetemperatur.
Bis zum Erreichen des NFK bzw. bis die Auslösetemperatur erreicht wird, ist das Luftpaket kälter

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 gemäß

CIN(z) = −g ·
∫ zNFK

z

Tv,p − Tv,u
Tv,u

dz (2.4)

berechnet (Leuenberger et al., 2010). Dabei ist g die Schwerebeschleunigung, zNFK die Höhe

des NFK , Tv,p die virtuelle Temperatur des Luftpakets und Tv,u die virtuelle Temperatur der
Umgebung. Oberhalb des NFK ist das Luftpaket wärmer als seine Umgebung und erfährt Auftrieb
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bis zum Gleichgewichtsniveau. Die Energie, die für die Konvektion zur Verfügung steht, ist die
CAPE. Sie ist nach Leuenberger et al. (2010) definiert als

CAPE(z) = g ·
∫ zEL

zNFK

Tv,p − Tv,u
Tv,u

dz. (2.5)

Die CAPE gibt also die mögliche Intensität der Konvektion an. Nimmt man an, dass die gesamte

potentielle Energie in kinetische Energie der Vertikalbewegung umgewandelt wird, so erhält man
als Maximalwert für die Vertikalgeschwindigkeit

wCAPE =
√
2 · CAPE. (2.6)

Da der Auftrieb in einer Wolke jedoch durch unterschiedliche Faktoren abgeschwächt wird, nimmt
man als realistische Abschätzung für den Maximalwert die Hälfte von wCAPE an (Beheng, 2010).

Ob die Konvektion tatsächlich ausgelöst wird, hängt jedoch davon ab, ob die CIN überwunden
werden kann. Nimmt man an, dass die potentielle Energie vollständig in kinetische Energie der

Vertikalbewegung umgewandelt wird, so benötigt man mindestens eine Vertikalgeschwindigkeit
von

wCIN =
√
2 · CIN, (2.7)

um die CIN zu überwinden (Beheng, 2010). Um ein Luftpaket bis zum NFK bzw. KKN zu heben,
muss also die Differenz zwischen maximaler Vertikalgeschwindigkeit wmax unterhalb des NFK

und wCIN

wdiff = wmax − wCIN (2.8)

größer oder gleich Null sein.

In der Realität können jedoch beim Aufstieg des Luftpakets Mischungsvorgänge stattfinden, bei
denen oberhalb des NFK trockene Luft in das Luftpaket eingemischt wird. Dadurch ist es möglich,

dass das aufsteigende Luftpaket das Gleichgewichtsniveau nicht erreicht und die Konvektion nicht
hochreichend wird (Adler et al., 2011). Deshalb wird das Sättigungsdefizit r−rsat verwendet, um

die Möglichkeit der Wolkenentstehung zu bewerten. Dabei ist r bzw. rsat das Mischungsverhält-
nis bzw. das Sättigungsmischungsverhältnis der Luft. Verwendet man jedoch den Mittelwert des

Sättigungsdefizits für ein größeres Gebiet werden subskalige Variabilitäten nicht berücksichtigt.
Deshalb führten Chaboureau et al. (2004) das normierte Sättigungsdefizit ein, welches sowohl

vom Wasserdampfdefizit r − rsat als auch von dessen Standardabweichung σrsat−r abhängt:

NSD =
r − rsat
σrsat−r

. (2.9)

Chaboureau et al. (2004) betrachten in ihrer Arbeit die vertikale Verteilung des NSD bis 4 km

Höhe. Signifikante Bewölkung, gekennzeichnet durch einen Wolkenwassergehalt von mehr als
0,01 g kg−1, bildet sich bei ihren Modellsimulationen erst ab einem NSD kleiner als 2. In dieser

Arbeit wird das NSD für die Höhen 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 räumlich begrenzte und nur in bestimmten Regionen auf-
tretende Windsysteme, die durch horizontale Temperaturgradienten entstehen. Wichtig dabei ist

die Energieumsetzung an der Erdoberfläche:

Q0 −B0 = H0 + E0. (2.10)

Dabei ist Q0 die Strahlungsbilanz, B0 der Bodenwärmestrom, H0 der fühlbare Wärmestrom und

E0 der latente Wärmestrom an der Erdoberfläche. Die Erwärmungsrate der bodennahen Luft-
schicht ist dabei abhängig von der Verteilung der verfügbaren Energie (Q0−B0) auf den latenten

und fühlbaren Wärmestrom, gekennzeichnet durch das Bowen-Verhältnis

Bo =
H0

E0
. (2.11)

Diese Verteilung ist unter anderem abhängig von der Bodenart, der Landnutzung und der Bo-
denfeuchte. Grenzen nun zwei Oberflächen mit unterschiedlicher Energieumsetzung aneinander,

entsteht ein horizontaler Temperaturunterschied in der darüberliegenden Luftschicht, wodurch
sich ein horizontaler Druckgradient bildet. Dieser ruft dann eine Ausgleichsströmung hervor. Von

besonderem Interesse sind in dieser Arbeit Land-See-Windsysteme und Hang- und Talwindsyste-
me. Diese sind von mehreren Faktoren abhängig. Die Stärke der Einstrahlung und die großräumi-

ge Anströmung bestimmen unter anderem die Intensität des Systems. Die Inselgröße und Form
sowie die Topographie haben ebenfalls Einfluss auf diese Windsysteme. Um den Einfluss dieser

Faktoren besser verstehen zu können, wird im weiteren Verlauf dieses Kapitels näher 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 Küsten und größeren Seen beobachten. Durch

die solare Einstrahlung während des Tages erwärmt sich die Erdoberfläche. Dabei erwärmen sich
Landoberflächen stärker als Wasserflächen, da die Wärmekapazität von Wasser um ein vielfa-

ches größer ist. Die Oberflächentemperatur des Wassers schwankt somit im Tagesgang kaum
(Stull, 1988). Die Landoberfläche erwärmt sich hingegen, aufgrund der geringen Wärmekapazi-

tät und der geringen molekularen Wärmeleitfähigkeit, während des Tages deutlich (Stull, 1988).
Da der fühlbare Wärmestrom über Land größer ist als über dem Meer, wird die bodennahe Luft-

schicht über Land stärker erwärmt 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-
strömung vom hohen Druck über der Wasseroberfläche zum tieferen Druck über Land ein, der

Seewind. Nachts kann sich der Druckunterschied umkehren, sodass ein Landwind entsteht. Dabei
ist der Seewind deutlich stärker als der Landwind (Simpson, 1994).
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Abbildung 2.3: Ausbildung einer baroklinen Schichtung über dem Land (rechts) und der angren-
zenden Wasserfläche (links). Abbildung entnommen aus Holton (2004). Dabei gilt T 1 < T 2.
Die schwarze durchgezogene Linie mit den Pfeilen beschreibt den Integrationsweg, über den in
Gleichung 2.13 integriert wird. Die gestrichelten Linien sind Flächen konstanter Dichte. h ist die
Höhe der Seewindzirkulation und L die horizontale Erstreckung.

Erste theoretische Abhandlungen zu Land-See-Windsystemen wurden von Schmidt (1947) und
auch von Haurwitz (1947) veröffentlicht. Haurwitz geht dabei vom Bjerknesschen Zirkulations-

theorem aus und leitet daraus die Beziehung zwischen der Temperaturdifferenz zwischen Land-
und Wasseroberfläche und der Beschleunigung der Luftmassen ab. Ausgehend von einer Zirkula-

tion in der x,z-Ebene und unter Vernachlässigung der Corioliskraft erhält man für die Zirkulation
Ca nach Holton (2004)

dCa

dt
= −

∮
γ

dp

ρ
. (2.12)

Dabei ist ρ die Dichte, p der Druck und γ die berandende Kurve, über die integriert wird. Setzt

man für die Dichte ρ = pR−1
d T−1, mit der Gaskonstanten trockener Luft Rd = 287,05 J kg−1K−1,

ein und integriert längs des angegebenen Weges in Abbildung 2.3 so erhält man

dCa

dt
= −

∮
γ
RTd ln p

= R ln

(
p0
p1

)(
T 2 − T 1

)
.

(2.13)

Da T 2 > T 1 ist, ist dCa
dt > 0, das heißt die Zirkulation ist zyklonal. Setzt man nun für die

Zirkulation

Ca =
v

2(h+ L)
, (2.14)

mit der mittleren tangentialen Geschwindigkeit v, ein so ergibt sich

dv

dt
=

R ln
(
p0
p1

)
2(h+ L)

(
T 2 − T 1

)
. (2.15)
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Setzt man auf der rechten Seite von Gleichung 2.15 für die Variablen folgende realistische Werte
ein: p0 = 1000 hPa, p1 = 900 hPa, T2 − T1 = 10 °C, L = 20 km und h = 1 km, so erhält man

eine Beschleunigung von 7,2× 10−3 m s−2. Nach etwa 1 h führt dies zu einer Windgeschwin-
digkeit von 25,9m s−1. Bei diesem Ansatz wird jedoch die bodennahe Reibung und die Reduk-

tion der Temperaturdifferenz durch Advektion nicht berücksichtigt, welche die Windgeschwin-
digkeit reduzieren (Holton, 2004). Realistische Windgeschwindigkeiten, die von der Land-See-

Windzirkulation hervorgerufen werden, liegen deshalb bei 6-7m s−1 (Simpson, 1994) bis maxi-

mal 11m s−1 (Defant, 1950). An der Vorderseite des Seewindes ergibt sich ein starker Tempe-
raturgradient zwischen der feuchten, kühleren Luft vom Meer und der warmen Luft über Land,

dieser Bereich wird Seewindfront genannt. Für 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. Für die vertikale Er-
streckung gibt Atkinson (1981) Werte zwischen 100m und 1 km an.

Dabei hängen die vertikale (h) und horizontale (l) Erstreckung, sowie die dazugehörigen Windge-
schwindigkeiten (w, u) von mehreren Faktoren ab, insbesondere vom fühlbaren Wärmestrom am

Boden, der Stabilität und dem geostrophischen Wind. Bei zunehmendem fühlbaren Wärmestrom
erhöhen sich h, l, u und w. Nimmt die Stabilität zu, verringern sich w und h, u und l verringern

sich weniger stark (Crosman und Horel, 2010). Die Abhängigkeit vom geostrophischen Wind ist
komplexer, da es dabei zum einen auf die Windrichtung, zum anderen auf die Windgeschwin-

digkeit ankommt. Ist die Anströmung sehr stark, können sich keine thermischen Windsysteme
durchsetzen. Moderate ablandige Winde verlagern die Seewindfront in Richtung Küste und ver-

stärken die Konvergenzgebiete, auflandige Winde schwächen die Seewindfront ab und verlagern
sie ins Inland (z. B. Arritt, 1993; Porson et al., 2007a). Die Topographie und die Küstenform

spielen für die Struktur des Seewindes ebenfalls eine Rolle. So führt eine konvexe Küstenform
zu Konvergenz und eine konkave Küstenform zu Divergenz des Seewindes über Land (Simp-

son, 1994). Sehr steiles Gelände kann die Seewindfront blockieren (Ramis und Romero, 1995;
Barthlott und Kirshbaum, 2013), an flachen Hängen können sich hingegen Hang- und Seewinde

positiv überlagern und die Windgeschwindigkeit sowie die horizontale und vertikale Erstreckung
vergrößern sich (Mahrer und Pielke, 1977; Porson et al., 2007b). Eine Übersicht über die Zu-

sammenhänge der Land-See-Windzirkulation und den oben genannten Einflussgrößen, inklusive
möglicher 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 während des Tages werden die Hänge erwärmt und es kommt durch
den fühlbaren Wärmestrom zu einer Erwärmung der angrenzenden Luftschicht (Stull, 1988). Die

hangnahe Luftschicht ist somit wärmer als die Luft auf gleicher Höhe in der Talmitte und es
bildet sich dementsprechend ein horizontaler Druckgradient zwischen Talmitte und den Hängen

(Atkinson, 1981). Dieser Druckunterschied verursacht eine Ausgleichszirkulation, die sogenann-
ten Hangaufwinde. Dabei handelt es sich jedoch nicht um eine stationäre, kontinuierliche Zir-
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kulation, sondern die Hangaufwinde reagieren fast instantan auf eine Änderung der Strahlung.
So setzen die Hangaufwinde bereits wenige Minuten nach Sonnenaufgang ein und können an-

dererseits aufhören, sobald Wolken die Sonne bedecken (Vergeiner und Dreiseitl, 1987). Nachts
kühlen die hangnahen Luftschichten aufgrund der nächtlichen Ausstrahlung des Erdbodens ab

und es entsteht eine gegenläufige 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 Atmosphäre im Tal kälter als am Talausgang bzw. auf der Ebene und es kommt
durch den Druckgradienten zu einem Talabwind (Whiteman, 2000). Im Tagesverlauf wird die At-

mosphäre im Tal nicht nur vom Erdboden her erwärmt, sondern auch in den höheren Schichten
von den Hängen. Außerdem ist das zu erwärmende Luftvolumen geringer als bei der gleichen

Grundfläche auf der Ebene. Dadurch ist die Atmosphäre am Tag im Tal wärmer und es entsteht
ein entgegengesetzter horizontaler Druckgradient zwischen Tal und Ebene und es kommt zu ei-

nem Talaufwind (Atkinson, 1981). Da diese Erwärmung jedoch nicht instantan geschieht, setzt
der Talaufwind erst mehrere Stunden nach Sonnenaufgang ein (Vergeiner und Dreiseitl, 1987).

Diese Windsysteme können sich allerdings nur bei schwachem großräumigen Druckgradienten
durchsetzen, da sonst der großskalige Druckgradient dominiert. Im Allgemeinen überlagern sich

die Hangwinde und die Talwinde, sodass eine dreidimensionale Zirkulation entsteht, die nachts
eine recht einfache Struktur aufweist, während des Tages jedoch weitaus komplexer sein kann

(Abb. 2.4).

2.5 Geländeinduzierte Strömungen

Die Orographie hat einen großen Einfluss auf das Windfeld. Insbesondere Gebirge können eine
Luftmasse entweder blockieren oder dazu zwingen vorbei oder darüber zu strömen. Für die Unter-

scheidung der verschiedenen Strömungsregime ist die Froude-Zahl eine maßgebliche Kennzahl.
Sie ergibt sich aus dem Verhältnis der Trägheits- und der Auftriebskräfte:

Fr =
U

N ZH
, (2.16)

wobei U für die Anströmgeschwindigkeit, ZH für Höhe des Hindernisses und N für die Brunt-
Väisälä-Frequenz steht. Die Brunt-Väisälä-Frequenz N ist ein Maß für die Stabilität einer Luft-

masse, für die gilt:

N =

√
g

θ

∂θ

∂z
. (2.17)

Für sehr große Froude-Zahlen (Fr ≫ 1) findet hauptsächlich eine Überströmung statt, für sehr
kleine Froude-Zahlen (Fr < 1) findet bevorzugt eine Umströmung statt (Stull, 1988). Es spielen

also folgende Faktoren eine entscheidende Rolle: die Hindernishöhe, die Anströmgeschwindig-
keit und die Stabilität der Luftmasse.
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Abbildung 2.4: Hang- und Talwindsystem mit Blickrichtung talaufwärts. (a) Situation am Tag
mit Hang- und Talaufwinden. (b) In der Nacht bilden sich Hangabwinde, die die Talabwinde
verstärken. Abbildung aus Oke (1987).

Je stabiler die Luftmasse geschichtet ist, desto geringer ist Fr. Dies bedeutet, dass es zur Um-

strömung des Hindernisses kommt. Auch hohe Berge, sowie schwache Windgeschwindigkeiten,
führen zu kleinen Froude-Zahlen und begünstigen eher eine Umströmung. Niedrige Hindernis-

se, ebenso wie eine neutrale oder instabile Schichtung und hohe Windgeschwindigkeiten fördern
hingegen das Überströmen von Gebirgen. Auch die Form und Ausrichtung eines Gebirgszuges

hat einen Einfluss auf das Strömungsregime. Konvex geformte oder parallel zur Anströmrichtung
stehende Gebirgszüge fördern die Umströmung des Hindernisses, konkave oder senkrecht zur

Windrichtung stehende Gebirgsketten verursachen eher eine Überströmung (Whiteman, 2000).

Bei einer Umströmung von Gebirgen kann es zur Aufteilung des Stroms vorderseitig des Ge-
birges kommen, wobei ein Teil links und ein Teil rechts vorbei strömt (Whiteman, 2000). Die

maximalen Windgeschwindigkeiten werden dabei an den Seiten des Gebirges erreicht (Chen und
Feng, 2001). Im Lee des Gebirges entstehen durch das Zusammenströmen Konvergenzgebiete,

die Aufwinde verursachen (Whiteman, 2000). Außerdem entstehen hinter dem Gebirge oft sich
entgegengesetzt drehende Wirbel und ein Gegenstrom. Dieser wird stärker und höher, je stärker

die Anströmung ist (Yang et al., 2008).

Diese oben beschriebenen orographischen Modifikationen der Strömung können die Auslösung

hochreichender Konvektion beeinflussen. Sie bestimmen insbesondere den Ort der Entstehung
relativ zum Hindernis. Bei sehr niedrigen Froude-Zahlen kann es aufgrund des Abbremsens der
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Abbildung 2.5: Mechanismen für orographisch bedingte Konvektionsauslösung: (a) Auslösung
durch Hebung am Luvhang, (b) Destabilisierung durch Hebung stromauf, (c) Konvektion durch
leeseitige Konvergenz bei Umströmung, (d) Auslösung im Lee durch hydraulischen Sprung, (e)
thermische Auslösung durch Hangaufwinde; aus Kunz (2003), modifiziert nach Houze (1993).

Strömung im Luv zur Bildung von Konvektion am Luvhang kommen (Abb. 2.5 a). Auch Schwere-
wellen stromauf des Hindernisses können bei niedrigen Froude-Zahlen zur Konvektionsauslösung

führen (Abb. 2.5 b). Bei Umströmung eines Hindernisses kommt es zur Strömungskonvergenz im
Lee des Berges. Diese bodennahe Konvergenz führt aus Kontinuitätsgründen zur Hebung der

Luftmassen. In diesem Hebungsgebiet kann hochreichende Konvektion mit Niederschlag entste-
hen (Abb. 2.5 c). 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 höheren Froude-Zahlen kommt es zur Überströmung des Hinder-

nisses. Wenn die Luftmasse im Luv kälter und trockener ist, kann es im Lee des Hindernisses dazu
kommen, dass diese kalte und trockenere Luft über feuchtwarmer Luft liegt. Dies führt zu sehr la-

bilen Bedingungen und insbesondere hinter großen Gebirgen, wie den Rocky Mountains, können
sich große konvektive Zellkomplexe bilden (Abb. 2.5 d). Ist die großräumige Anströmung sehr

schwach, können sich bei ausreichender Einstrahlung Hangaufwinde bilden, die zu einer Kon-
vergenzzone über dem Gebirge führen. Dadurch kommt es wiederum zur Hebung und es kann

hochreichende Konvektion ausgelöst werden (Abb. 2.5 e).





3. Methode und Daten

3.1 Das COSMO - Modell

Die Sensitivitätsstudien in dieser Arbeit wurden mit dem nicht-hydrostatischen Wettervorhersa-
gemodell COSMO durchgeführt. 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 Strömung in der feuchten Atmosphäre beschreibt (Schättler et al., 2011).

Eine Vielzahl subskaliger physikalischer Prozesse, die vom Modell nicht aufgelöst werden kön-
nen, werden durch Parametrisierungen berücksichtigt.

3.1.1 Grundgleichungen

Um die numerischen Fehler, die bei der Berechnung des Druckgradienten auf krummlinigen, ge-

ländefolgenden Koordinaten auftreten, zu verringern, werden die thermodynamischen Variablen
Druck, Temperatur und Dichte als Summe aus einem höhenabhängigen Grundzustand und einer

zeit- und ortsabhängigen Störung definiert:

T = T0(z) + T ′ (3.1a)

p = p0(z) + p′ (3.1b)

ρ = ρ0(z) + ρ′. (3.1c)

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

T0(z), p0(z) und ρ0(z) durch die hydrostatische Grundgleichung

∂p0
∂z

= −gρ0 = − gp0
RdT0

(3.2)

und die Zustandsgleichung idealer Gase

p0 = ρ0RdT0 (3.3)

miteinander verknüpft. Für das Vertikalprofil der Temperatur wird eine lineare Zunahme β mit
dem Logarithmus des Druckes verwendet. Integriert man nun die hydrostatische Grundgleichung
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(3.2) und verwendet als Referenzwerte auf Meeresniveau pSL = p0(z = 0) und TSL = T0(z =

0), so erhält man die Profile des Grundzustandes p0(z) und T0(z). Für die konstanten Para-

meter β, pSL, TSL, g werden die Werte β = 42K, pSL = 1000 hPa, TSL = 288,15K und
g = 9,806 65m s−2 eingesetzt.

Aufgrund der kugelförmigen Gestalt der Erde werden für das COSMO-Modell Kugelkoordinaten
verwendet. Durch die Konvergenz der Meridiane an den Polen entstehen jedoch singuläre Punkte,

an denen die Transformation in Kugelkoordinaten nicht definiert ist. Außerdem ist das numeri-

sche Gitter durch die Konvergenz nicht isotrop. Deshalb wird der Pol so rotiert, dass der Äquator
und der Null-Meridian in der Mitte des Modellgebiets verlaufen. Dadurch wird sichergestellt,

dass der Pol außerhalb des Modellgebiets liegt und dieses nahezu isotrop ist. Die rotierten (λ, φ)-
Koordinaten in der Horizontalen werden aus den geographischen (λg, φg)-Koordinaten, mit Hilfe

dreier Elemente der inversen Jacobi-Matrix J z , berechnet. Für die Vertikale wird eine verallge-
meinerte, zeitunabhängige und geländefolgende Koordinate ζ verwendet. Die Transformation der

Grundgleichungen in die neuen Koordinaten erfolgt mit

Jλ ≡ Jz13 =

(
∂z

∂λ

)
ζ

, Jφ ≡ Jz23 =

(
∂z

∂φ

)
ζ

, Jζ ≡ Jz33 =

(
∂z

∂ζ

)
= −

√
G . (3.4)

Mit Hilfe der Transformationsoperatoren (Gl. 3.4) und der Definition des Grundzustandes (Gl. 3.1)

erhält man aus den hydro-thermodynamischen Grundgleichungen folgende prognostische Glei-
chungen für den Windgeschwindigkeitsvektor v = (u, v, w), die Druckabweichung p′, die Tem-

peratur T und den spezifischen Gehalt von Wasserdampf qv, Flüssigwasser (Wolken- und Regen-
wasser) ql und Eis (Wolkeneis, Schnee, Graupel) qf der Luft

∂u

∂t
+ v · ∇u− uv

a
tanφ− fv = − 1

ρa cosφ

(
∂p′

∂λ
+

Jλ√
G

∂p′

∂ζ

)
+Mu (3.5a)

∂v

∂t
+ v · ∇v − u2

a
tanφ− fu = − 1

ρa

(
∂p′

∂φ
+

Jφ√
G

∂p′

∂ζ

)
+Mv (3.5b)

∂w

∂t
+ v · ∇w =

1

ρ
√
G

∂p′

∂ζ
+B +Mw (3.5c)

∂p′

∂t
+ v · ∇p′ − gρ0w = −

cpd
cvd

pD (3.5d)

∂T

∂t
+ v · ∇T = − p

ρcvd
D +QT (3.5e)

∂qv

∂t
+ v · ∇qv = −

(
Sl + Sf

)
+Mqv (3.5f)

∂ql,f

∂t
+ v · ∇ql,f = − 1

ρ
√
G

∂Pl,f

∂ζ
+ Sl,f +Mql,f . (3.5g)

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

Volumen cvd und die Gaskonstante von Wasserdampf Rv.
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Die Dichte feuchter Luft ρ ist eine diagnostische Variable und wird aus der Zustandsgleichung

ρ = p

[
Rd

(
1 +

(
Rv

Rd
− 1

)
qv − ql − qf

)
T

]−1

(3.6)

ermittelt.

Die Quellen und Senken der Wolken- und Niederschlagsbildung, die durch mikrophysikalische

Prozesse entstehen, werden durch die Terme Sl,f beschrieben. Die Niederschlagsflüsse werden
durch Pl,f bezeichnet. Die Terme Mψ stellen die Beiträge durch subskalige Prozesse, wie z.B.

Turbulenz und Konvektion, dar und QT erfasst die diabatische Erwärmungsrate. Die Berechnung
all dieser Terme erfolgt durch Parametrisierungsschemata.

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

finiert

B = g
ρ0
ρ

[
T − T0

T
− p′T0

p0T
+

(
Rv

Rd
− 1

)
qv − ql − qf

]
. (3.7)

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

feldes

D =
1

a cosφ

[
∂u

∂λ
+

Jλ√
G

∂u

∂ζ
+

∂

∂φ
(v cosφ) + cosφ

Jφ√
G

∂v

∂ζ

]
− 1√

G

∂w

∂ζ
. (3.8)

Der skalare Advektionsoperator im geländefolgenden Koordinatensystem lautet

v · ∇ =
1

a cosφ

(
u
∂

∂λ
+ v cosφ

∂

∂φ

)
+ ζ̇

∂

∂ζ
, (3.9)

mit der kontravarianten Vertikalgeschwindigkeit ζ̇ des ζ-Systems

ζ̇ =
1√
G

(
Jλ

a cosφ
u+

Jφ
a
v − w

)
. (3.10)

Die Lösung des Gleichungssystems 3.5 erfolgt numerisch mit der Finite-Differenzen-Methode.
Dazu werden die Differentialoperatoren durch finite Differenzen approximiert. Alle prognosti-

schen Variablen, außer der turbulenten kinetischen Energie (TKE) und den Windgeschwindig-
keitskomponenten (u, v, w), sind an den Massenpunkten, also im Zentrum eines jeden Gittervo-

lumens ∆V = ∆λ∆φ∆ζ, definiert. Die TKE und die Vertikalgeschwindigkeit w werden in der
Mitte der oberen und unteren Stirnfläche definiert und die Windgeschwindigkeitskomponenten u

und v werden in der Mitte der Seitenflächen definiert. Die Zeitintegration erfolgt dann in diskreter
Form mit konstanten Zeitschritten ∆t.
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Abbildung 3.1: COSMO Modellgebiet.

3.1.2 Modellkonfiguration

Die Modellrechnungen wurden mit einer horizontalen Auflösung von 0,025° (≈ 2,8 km) durch-

geführt und in der Vertikalen wurden 50 Modellschichten verwendet. Dabei wurden unrotierte
geographische Koordinaten und geländefolgende Vertikalkoordinaten verwendet. Die Verwen-

dung der unrotierten Koordinaten war erforderlich, da ein rotiertes Gitter nicht mit dem Modul
“ARTIFCTL”, das von Blahak (2011) für idealisierte Modellrechnungen entwickelt und imple-

mentiert wurde, kompatibel ist. Würde man rotierte Koordinaten verwenden, käme es zu lateralen
Verschiebungen der extern eingelesenen Variablen (Blahak, 2011). Der Simulationszeitraum be-

trug 24 h und der Zeitschritt betrug ∆t = 25 s. 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 km2 groß. Ein Gebirgszug erstreckt sich von Nordwesten

nach Südosten und die maximale Gipfelhöhe liegt bei 2706m. Das Gelände steigt im Westen steil
an, im Osten ist der Anstieg des Geländes dagegen flacher. Im Modell besteht Korsika aus 1597

Gitterpunkten und hat eine maximale Höhe von 2249m (Abb. 3.1). Die Reduktion der Orographie
ist notwendig, da sonst numerisch stabile Simulationen nicht möglich sind.

Zur besseren Interpretation der Ergebnisse wurde das Modell mit einer idealisierten Konfigurati-
on betrieben. Dafür wurde Sardinien komplett aus den Geländedaten entfernt. Außerdem wurde

das Modul “ARTIFCTL” verwendet. Mit diesem Modul besteht die Möglichkeit 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 zusätzlich als ex-

terne Datensätze übergeben:

• Bodentemperatur

• Wassersättigung des Bodens
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• Wasseranteil des Interzeptionsspeichers

• Rauhigkeitslänge

• Flächenanteil von Land

• Pflanzenbedeckungsgrad

• Flächenanteil von Nadelwald

• Flächenanteil von Laubwald

• Blattflächenindex (Blattfläche pro Bodenoberfläche)

• Wurzeltiefe

• Bodenart

Das Vertikalprofil für die Referenzläufe und die Anfangsfelder der Bodenparameter wurden aus
einem Kontrolllauf, der für den 26.08.2009 mit den COSMO-Standardeinstellungen1 durchge-

führt wurde, entnommen. Dieser Kontrolllauf wurde mit 7 km Analysedaten angetrieben und mit
einer horizontalen Auflösung von 2,8 km durchgeführt.

Durch die horizontale Auflösung von 0,025° wird hochreichende Konvektion explizit aufgelöst.
Flache Konvektion wird mit Hilfe eines modifizierten Tiedke Schemas parametrisiert. Um die

Kopplung zwischen Atmosphäre 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 berücksichtigt den Einfluss von Wolken, Aerosolen,

Wasserdampf und anderen gasförmigen Spurenstoffen in der Atmosphäre auf den Strahlungstrans-
fer. Die Strahlung am oberen Rand der Atmosphäre ist dabei zeitabhängig. Um zum Vergleich der

Läufe stationäre 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 Atmosphäre, die Variable zstunde auf einen konstanten Wert gesetzt, der 0 UTC, 7 UTC oder
12 UTC entspricht. Somit erhält man am oberen Rand der Atmosphäre eine Einstrahlung, die den

Werten der Einstrahlung am 26.8.2009 um 0 UTC bzw. 7 UTC oder 12 UTC entspricht. Somit
können alle Einflüsse der Strahlung innerhalb der Atmosphäre vollständig berücksichtigt wer-

den, die Läufe sind aber vergleichbar. Abgesehen von der konstanten Strahlung werden also alle
physikalischen und dynamischen Prozesse durch die entsprechenden COSMO-Module im Modell

berücksichtigt.

3.2 Vertikalprofile zur Modellinitialisierung

Aus dem oben beschriebenen Kontrolllauf wurde um 12 UTC küstennah über Land ein Vertikal-

profil entnommen. Das entsprechende thermodynamische SkewT -logp-Diagramm ist in Abbil-
dung 3.2 dargestellt. Der Hebungsindex (engl. lifted index, LI), der eine Abschätzung der Insta-

1www.cosmo-model.org
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Abbildung 3.2: Thermodynamisches SkewT -logp-Diagramm des Ausgangsprofils, mit dem Ver-
tikalprofil der Temperatur (schwarz, durchgezogen), der Taupunktstemperatur (schwarz, gestri-
chelt) und der Hebungskurve (türkis).

bilität der Atmosphäre ermöglicht, liegt bei −9K was für eine labile bzw. bedingt labile Schich-
tung spricht. Die CAPE beträgt 3405 J kg−1 und die CIN 20 J kg−1. Wird die CIN abgebaut oder

überwunden steht ausreichend Energie für die Entwicklung von Gewittern zur Verfügung. Der
K-Index, der eine Auskunft über 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 berücksichtigt, sondern auch der Feuchtegehalt der Atmosphäre.

Das Sättigungsdefizit in der mittleren Troposphäre zwischen 900 hPa und 400 hPa ist sehr groß,
was die Auslösung von Gewittern hemmt.

3.2.1 Referenzprofil

Um das Modell mit dem Vertikalprofil antreiben zu können, müssen die Daten auf äquidistan-
te Höhen interpoliert werden. Es wurde dazu ein Abstand von 20m gewählt. Die Windrichtung

und die Windgeschwindigkeit werden in allen Höhen auf einen konstanten Wert gesetzt, um den
Einfluss der Anströmbedingungen detailliert untersuchen zu können. Dazu wird die Windrich-

tung in 30°-Schritten variiert. Bei der Windgeschwindigkeit wird zum einen v = 2m s−1 und
zum anderen v = 5m s−1 verwendet. Die Vertikalprofile der Temperatur und der Feuchte werden

nicht verändert, wodurch die restlichen Bedingungen dem des Ausgangsprofils entsprechen. Die-
se Läufe dienen als Referenzläufe, um sie mit weiteren Läufen, bei denen die Vertikalprofile der

Temperatur und der Feuchte verändert werden, zu vergleichen. In Tabelle 3.1 werden diese Läufe
mit einem ’R’ gekennzeichnet.
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Abbildung 3.3: Thermodynamisches SkewT -logp-Diagramm mit dem Vertikalprofil der Tempe-
ratur (schwarz, durchgezogen), der Taupunktstemperatur (schwarz, gestrichelt) und der Hebungs-
kurve (türkis), nach Erhöhung der Temperatur im bodennahen Bereich.

3.2.2 Vertikalprofil mit bodennaher Labilisierung (Erste Variation)

Um bodennah eine größere Instabilität zu erreichen, wird die Temperatur vom Erdboden bis
900 hPa erhöht. Die Temperaturerhöhung beträgt am Boden 2K und nimmt bis 900 hPa linear

ab, sodass keine Sprünge im Profil entstehen (Abb. 3.3). Durch diese Änderung erhöht sich die
CAPE auf 5210 J kg−1 und die CIN verringert sich auf 9 J kg−1. Es wird also weniger Energie

benötigt um freie Konvektion auszulösen und dem Luftpaket steht noch mehr Energie für die
Vertikalbewegung zur Verfügung. Die Windrichtung und die Windgeschwindigkeit werden, wie

bei den Referenzläufen, variiert. Zusätzlich werden mit der zeitlich konstanten Strahlung von
12 UTC noch einige weitere Läufe durchgeführt. So werden bei einer Anströmgeschwindigkeit

von 2m s−1 noch Läufe mit einer Windrichtung von 285° und 315° und bei einer Windrichtung
von 300° noch ein Lauf mit einer Anströmgeschwindigkeit von 1m s−1 durchgeführt. Läufe mit

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

3.2.3 Vertikalprofil mit verringertem Sättigungsdefizit (Zweite Variation)

Die Windgeschwindigkeit und die Windrichtung werden, wie bei den Referenzläufen und den
Läufen der ersten Variation, variiert. Die Windrichtung wird in 30°-Schritten geändert und für die

Windgeschwindigkeit werden 5m s−1 und 2m s−1 verwendet. Es wird nun das Sättigungsdefizit
zwischen 900 hPa und 400 hPa verringert. Um dies zu erreichen, wird die Taupunktstemperatur

zwischen diesen beiden Höhen linear interpoliert. Da das Sättigungsdefizit in der mittleren Tropo-
sphäre keinen Einfluss auf CAPE und CIN hat, entsprechen die thermodynamischen Bedingungen
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Abbildung 3.4: Thermodynamisches SkewT -logp-Diagramm mit den Profilen mit verringertem
Sättigungsdefizit. Erhöhung der relativen Feuchte ab 700 hPa (grün), 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 (türkis).

denen des Referenzprofils.

Da das Gebirge auf Korsika im Modell bis zu 2249m hoch ist, wirken sich die Änderungen des
Vertikalprofils auch auf die bodennahen Werte im Gebirge ab ca. 1000 m aus. Um diesen Ein-

fluss näher zu untersuchen, wird für beide Windgeschwindigkeiten (2m s−1, 5m s−1), aber nur
für eine Windrichtung (210° ) und eine Strahlungseinstellung von 12 UTC, die Taupunktstempe-

ratur ab unterschiedlichen Druckleveln erhöht. Die Änderung der Feuchte erfolgt in diesen Fällen
ab 800 hPa, 750 hPa und 700 hPa. Die geänderten Vertikalprofile, sowie das Referenzprofil zum

Vergleich, sind in Abbildung 3.4 dargestellt. Da die Änderungen 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 Läufe werden in Tabelle 3.1 und
3.2 mit ’SD’ abgekürzt.

3.3 Übersicht der Modellläufe

Es wurden insgesamt 225 Läufe durchgeführt. Dazu wurden die in Kapitel 3.2 beschriebenen Ver-

tikalprofile und die in Kapitel 3.1.2 erwähnten Strahlungseinstellungen verwendet. Eine Übersicht
über die Läufe und deren Bezeichnungen ist in Tabelle 3.1 und 3.2 aufgeführt.
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Tabelle 3.2: Übersicht über die Modellläufe mit einer Anströmrichtung von 210° und einer kon-
stanten Strahlung von 12 UTC, in Abhängigkeit von der Variation des Feuchteprofils.

Erhöhung der Feuchte Windgeschwindigkeit Kürzel
ab 800 hPa 2m s−1 SD12_rh800_wg2_210
ab 750 hPa 2m s−1 SD12_rh750_wg2_210
ab 700 hPa 2m s−1 SD12_rh700_wg2_210
ab 800 hPa 5m s−1 SD12_rh800_wg5_210
ab 750 hPa 5m s−1 SD12_rh750_wg5_210
ab 700 hPa 5m s−1 SD12_rh700_wg5_210



4. Ergebnisse

Eine Übersicht über die Niederschlagsmenge, die in 24 h über der Insel gefallen ist, und den
Zeitpunkt der Niederschlagsauslösung ist in Abbildung 4.1 dargestellt. Bei den Läufen ohne Nie-

derschlag wurde der Zeitpunkt der Niederschlagsauslösung mit dem Ausfallwert −99 gekenn-
zeichnet. Die Ergebnisse werden in den folgenden Kapiteln näher besprochen.
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0

1000

2000

3000

4000

5000

6000

7000

8000

9000

10000

30

60

90

120

150

180

210

240

270

300

330

360

W
in

dr
ic

ht
un

g 
(°

)

Referenz Variation 1 Variation 2

0 UTC 0 UTC 0 UTC7 UTC 7 UTC 7 UTC12 UTC 12 UTC 12 UTC

107 L

0 0 283 0 0 3533 0 0 14055

0 0 511 0 0 2764 0 0 15184

0 0 205 0 0 3429 0 0 10921

0 0 813 0 0 4677 0 0 12086

0 0 0 0 0 1926 0 0 11784

0 0 391 0 0 1036 0 0 18130

0 0 0 0 0 1116 0 0 23383

0 0 247 0 0 554 0 0 10524

0 0 174 0 0 1168 0 0 13107

0 0 0 0 0 0 0 0 17261

0 0 346 0 0 2233 0 0 16248

0 0 858 0 0 5079 0 0 14012

(d) Anströmgeschwindigkeit v = 2m s−1

Abbildung 4.1: Übersicht über den Zeitpunkt der Niederschlagsauslösung in Stunden (links) und
die Niederschlagsmenge auf der gesamten Insel (rechts), unterteilt in Läufe mit einer Anströmge-
schwindigkeit von 5m s−1 (oben) und 2m s−1 (unten). Farbig dargestellt ist in allen vier Abbil-
dungen die Niederschlagssumme in 24 h.
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4.1 Anströmgeschwindigkeit von 5 m s–1

Zunächst werden die Ergebnisse der Läufe mit einer hohen Anströmgeschwindigkeit
(
5m s−1

)
analysiert. Dabei werden die drei unterschiedlichen Strahlungseinstellungen getrennt betrachtet.

Bei der Analyse der Gebietsmittelwerte werden die Ergebnisse für präkonvektive Bedingungen
(nach 8 h Simulationszeit) ausgewertet.

4.1.1 Strahlungseinstellung 00 UTC

In diesem Abschnitt werden die Ergebnisse aller Läufe mit einer Anströmgeschwindigkeit von

5m s−1 und einer Strahlungseinstellung von 0 UTC gemeinsam betrachtet, da es nur in drei der
36 Läufe zur Niederschlagsauslösung kommt (vgl. Abb. 4.1). Bei den Läufen L00_wg5_360,

SD00_wg5_060 und SD00_wg5_360 fällt im Norden der Insel Niederschlag.
Zur Simulation nächtlicher Bedingungen wurde die solare Einstrahlung am oberen Rand der

Atmosphäre auf Null gesetzt. Dadurch erhält man auf der Insel nach 8 h Simulationszeit an
der Erdoberfläche eine mittlere Strahlungsbilanz von −91W m−2 bis −72W m−2. Der fühlba-

re Wärmestrom ist in allen Läufen mit dieser Einstrahlung negativ und die Mittelwerte liegen um
−60W m−2. Dies führt zur Abkühlung der bodennahen Luftschicht und es bilden sich über den

Gebirgen katabatische Winde, die zu Divergenzgebieten über den Gipfeln führen. Der Tempe-
raturunterschied zwischen Land und der angrenzenden Wasserfläche liegt um 7K, wodurch sich

Landwinde bilden. Die katabatischen Winde und die Landwinde überlagern sich, sodass es zu
ablandigen Winden auf der gesamten Insel kommt.

Bei den drei oben genannten Läufen mit Niederschlag führen jeweils die gleichen Prozesse zur
Auslösung. Durch den negativen fühlbaren Wärmestrom kommt es zur Abkühlung der boden-

nahen Luftschichten. Diese Abkühlung ist so stark, dass die adiabatische Erwärmung der abflie-
ßenden Luftmassen überkompensiert wird und es netto, über dem Gipfel und an den Hängen, zu

einer Abkühlung kommt, bis Sättigung 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 über dem Hang ausfällt. Die Niederschlagsmengen sind jedoch sehr

gering. Die Hangabwinde sind ebenfalls in beiden Teilabbildungen deutlich zu erkennen und mit
Geschwindigkeiten über 10m s−1 sehr stark.

4.1.2 Strahlungseinstellung 07 UTC

Bei den Läufen, bei denen eine morgendliche solare Einstrahlung verwendet wird, wird kein

Niederschlag ausgelöst. Deshalb werden die Ergebnisse der Referenzläufe und der Läufe mit
der ersten und zweiten Variation des Vertikalprofils zusammengefasst. Im Folgenden soll erklärt

werden, weshalb es bei diesen Läufen nicht zur Niederschlagsauslösung kommt. Die Läufe wei-
sen nach 8 h Simulationszeit eine mittlere Strahlungsbilanz von 164W m−2 bis 193W m−2 auf

(Abb. 4.3 a). Aufgrund der geringen Einstrahlung sind die thermischen Windsysteme nur schwach
ausgeprägt, wodurch das Windfeld von der großskaligen Strömung bestimmt wird. Die Umströ-
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(a) Windfeld, Wolkenwasseranteil (farbig), Isolinien der
relative Feuchte (rot) und Isolinien des Regenwas-
seranteils (grün).

(b) Windfeld, spezifische Feuchte (farbig) und Isolinien
der potentielle Temperatur (rot).

Abbildung 4.2: Querschnitte nach 6 h Simulationszeit bei 42,45° N für den Lauf L00_wg5_360.

mung der Insel überwiegt. Insbesondere bei einer Anströmung aus 30° - 90° und 270° - 330° sind

die Umströmungseffekte stark ausgeprägt und es bildet sich eine Gegenströmung im Lee der Insel.
Die Anteile des Windes, die nicht abgelenkt werden, vereinigen sich im Luv, genauso wie die Ge-

genströmung im Lee, mit den schwach ausgeprägten See- und Hangaufwinden. Die Konvergenz
dieser beiden auflandigen Strömungen liegt dabei stromab im Lee des Gebirges. Um die Stärke der

Konvergenz des 10 m Windes zu ermitteln, werden alle positiven Werte über Land akkumuliert.
Die Werte liegen für die Läufe zwischen 0,18 s−1 und 0,25 s−1 (Abb. 4.3 d), wobei das Maxi-

mum bei einer Anströmung von 270° erreicht wird. Dort sind die beiden Strömungen (luvseitige
Anströmung und Gegenströmung) besonders stark. Diese Konvergenzen erzeugen aus Kontinui-

tätsgründen Aufwinde. Sind sie stark genug, wird die Differenzgeschwindigkeit positiv, die CIN
kann überwunden und die CAPE freigesetzt werden. Die Mittelwerte der CAPE liegen bei allen

Läufen zwischen 1500 J kg−1 und 1850 J kg−1 (vgl. Abb. 4.3 b). Dies würde für die Bildung hoch-
reichender Konvektion ausreichen. Die Werte der CIN, die überwunden werden müssen, liegen

bei den Referenzläufen (R07_wg5_030-360) und bei den Läufen SD07_wg5_030-360 zwischen
11 J kg−1 und 23 J kg−1. Bei den Läufen der ersten Variation liegen sie durch die bodennahe Labi-

lisierung des Vertikalprofils niedriger, zwischen 5 J kg−1 und 19 J kg−1 (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 überwinden
(Abb. 4.3 e). Zusätzlich zum fehlenden Hebungsantrieb ist das NSD in der mittleren Troposphäre

um 700 hPa sehr groß (ohne Abb.). Im unteren Bereich der Troposphäre um 850 hPa liegen die
Werte für das NSD der Referenzläufe zwischen 3 und 3,5, für die Läufe der zweiten Variation

etwas niedriger und für die Läufe der ersten Variation zwischen 2 und 2,8 (vgl. Abb. 4.3 f).
Durch die geringe Einstrahlung können sich also nur schwache thermische Windsysteme ausbil-

den, was zu weniger starken Konvergenzen des bodennahen Windfeldes führt. Dadurch ist die
resultierende Hebung ebenfalls schwach und reicht nur an wenigen Gitterpunkten zur Überwin-
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(d) akkumulierte Konvergenz des 10 m Windes
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(e) Anzahl der Gitterpunkte mit wdiff > 0m s−1 und
CAPE> 500 J kg−1
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(f) NSD in 850 hPa

Abbildung 4.3: Gebietsmittel und Summen von konvektionsrelevanten Parametern in Abhängig-
keit von der Anströmrichtung. Ergebnisse der präkonvektiven Bedingungen für die Modellläufe
mit hoher Anströmgeschwindigkeit (5m s−1) und 7 UTC Einstrahlung nach Erreichen stationärer
Bedingungen (8 h Simulationszeit).
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dung der CIN aus. Ebenfalls hemmend auf die Entwicklung hochreichender Konvektion wirkt sich
das hohe Sättigungsdefizit in der mittleren Troposphäre 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 12UTC gesetzt, wird bei neun von 36 Läufen Niederschlag

ausgelöst (Abb. 4.1). Dabei gibt es im Niederschlag Unterschiede in Abhängigkeit vom verwen-
deten Vertikalprofil und der Anströmrichtung. Bei den Referenzläufen kommt es in keinem der 12

Läufe zur Niederschlagsauslösung. Bei einer bodennahen Labilisierung des Vertikalprofils wird
bei den Läufen L12_wg5_240, L12_wg5_330 und L12_wg5_360 Niederschlag ausgelöst und

bei den Läufen mit verringertem Sättigungsdefizit wird bei einer Anströmrichtung von 150° -
240°, 330° und 360° Niederschlag ausgelöst. Der Ort der Niederschlagsentstehung wird dabei bei

allen Läufen entscheidend durch das großräumige Windfeld bestimmt. Durch die hohen Wind-

geschwindigkeiten dominieren die dynamischen Effekte. Es kommt zur Umströmung der Insel
und es können sich kaum Seewindsysteme durchsetzen. Im Lee der Insel bilden sich bei vielen

Läufen Gegenströme, welche zu Konvergenzgebieten über der Insel führen. Im Bereich dieser
Konvergenzgebiete liegen die Orte der Niederschlagsauslösung der oben genannten Läufe. Um

detailliert auf die Ergebnisse der einzelnen Läufen eingehen zu können, werden diese in drei se-
paraten Abschnitten besprochen. Dabei werden stets die Läufe mit dem gleichen Vertikalprofil

zur Initialisierung zusammengefasst.

4.1.3.1 Referenzläufe

In den Referenzläufen wird wie oben erwähnt kein Niederschlag ausgelöst (vgl. Abb. 4.1). Durch
die Änderung der Strahlung auf den Wert von 12 UTC liegt die flächengemittelte Strahlungsbi-

lanz nach 8 h Simulationszeit bei Werten zwischen 385W m−2 und 466W m−2 (Abb. 4.4 a). Im
Vergleich zu den Läufen der ersten und zweiten Variation des Vertikalprofils liegen die Werte

stets darüber, da der Wolkenbedeckungsgrad geringer ist (Abb. 4.4 h). Die Mittelwerte der CAPE
liegen bei den zwölf Referenzläufen zwischen 1910 J kg−1 und 2030 J kg−1 und sind damit etwas

niedriger als bei den Läufen der ersten und zweiten Variation (Abb. 4.4 b). In Abbildung 4.4 c ist
zu erkennen, dass die CIN Werte zwischen 7 J kg−1 und 11 J kg−1 annimmt. Sie ist deutlich höher

als bei den Läufen mit bodennaher Labilisierung des Vertikalprofils. Im Vergleich zu den Simula-
tionen mit verringertem Sättigungsdefizit ist sie jedoch um 1 J kg−1 geringer. Könnte also die CIN

überwunden oder vollständig abgebaut werden, wäre im Mittel ausreichend Energie für hochrei-
chende Konvektion vorhanden. Ein Mechanismus, der zur Überwindung der CIN führen kann,

ist die Konvergenz des bodennahen Windfeldes. Die akkumulierte Konvergenz des bodennahen
Windes über der Insel ist bei den Referenzläufen mit den Werten der Läufe der zweiten Variation

vergleichbar und höher als bei den Läufen der ersten Variation des Vertikalprofils (Abb. 4.4 d).
Ob die Hebung, die durch die bodennahe Konvergenz oder andere Prozesse verursacht wird, tat-

sächlich ausreicht, um die CIN zu überwinden, kann mit Hilfe der Differenzgeschwindigkeit fest-
gestellt werden. Da solche Hebungsmechanismen lokal stark variieren können, wird nicht der
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(d) akkumulierte Konvergenz des 10 m Windes
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(e) Anzahl der Gitterpunkte mit wdiff > 0m s−1 und
CAPE> 2000 J kg−1
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(f) NSD in 850 hPa
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(g) NSD in 700 hPa
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(h) Bedeckungsgrad mittelhoher Wolken

Abbildung 4.4: Konvektionsrelevante Parameter wie in Abb. 4.3 für 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 zusätzlich ausreichend CAPE

vorhanden ist, um hochreichende Konvektion auszulösen. Die Anzahl der Punkte mit wdiff > 0

und einer CAPE über 2000 J kg−1 ist in Abbildung 4.4 e dargestellt. Die Referenzläufe haben bei

allen Anströmrichtungen die geringste Anzahl an solchen Punkten. Das gleiche Ergebnis erhält
man, wenn man den Schwellenwert der CAPE auf 1000 J kg−1 herabsetzt (ohne Abb.). Dort ist

der Unterschied sogar noch deutlicher zu erkennen. Die Referenzläufe haben bei allen Anström-

richtungen etwa 100 Gitterpunkte weniger als die Läufe der ersten Variation des Vertikalprofils.
Doch auch wenn es Punkte gibt an denen das NFK erreicht werden kann, kommt es nur zur Aus-

lösung hochreichender Konvektion, wenn das Sättigungsdefizit nicht zu hoch ist (Adler et al.,
2011). Die Mittelwerte des NSD sind in 850 hPa, außer bei einer Anströmung aus 60°, niedriger

als 2, was für Wolkenbildung und Niederschlagsauslösung spricht. In der mittleren Troposphäre
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 ermöglichen
und die CIN mit Werten zwischen 7 J kg−1 und 11 J kg−1 in einem moderaten Bereich liegt, sind

nur wenige Gitterpunkte vorhanden an denen die CIN überwunden werden kann. Das hohe Sät-
tigungsdefizit in 700 hPa hemmt die Entwicklung hochreichender Wolken zusätzlich, da es zur

Einmischung trockener Umgebungsluft in die aufsteigenden Luftpakete führt. Deshalb wird in
keinem der Referenzläufe Niederschlag ausgelöst.

4.1.3.2 Läufe mit bodennaher Labilisierung des Vertikalprofils (Erste Variation)

Bei Verwendung der ersten Variation des Vertikalprofils wird bei einer Anströmung aus 240°

(L12_wg5_240), 330° (L12_wg5_330) und 360° (L12_wg5_360) Niederschlag ausgelöst. Durch
die Labilisierung des Vertikalprofils ist die CAPE bei den Läufen mit diesem Vertikalprofil höher

und die CIN geringer als bei den Referenzläufen und den Läufen mit reduziertem Sättigungsdefizit
(SD12_wg5_030-360). Die CAPE weist Werte zwischen 2070 J kg−1 und 2231 J kg−1 auf und die

CIN liegt mit Werten um 3,5 J kg−1 um etwa 5 J kg−1 bis 6 J kg−1 unter den Werten der anderen
Läufe (Abb. 4.3 b, c). Das NSD ist bei allen Anströmrichtungen in 850 hPa und 700 hPa ebenfalls

geringer als bei den Referenzläufen, was auf einen höheren Bedeckungsgrad mittelhoher Wolken
zurückzuführen ist (Abb. 4.4 f, g, h). Im Vergleich zu den Referenzläufen herrschen also durch

die niedrigere CIN, die höhere CAPE und das geringere NSD prinzipiell günstigere Bedingungen
für die Auslösung hochreichender Konvektion. Trotzdem wird, wie oben erwähnt, nur bei drei

Läufen Niederschlag ausgelöst. Weshalb es bei eben diesen Läufen zur Niederschlagsauslösung
kommt, soll nun näher erklärt werden.

Bei L12_wg5_330 und L12_wg5_360 ist die bodennahe Windkonvergenz stärker als bei den Läu-
fen L12_wg5_030-300 (Abb. 4.4 d). Dadurch kommt es zu stärkeren Aufwinden und die Anzahl

an Punkten mit positiver Differenzgeschwindigkeit und einer CAPE größer als 2000 J kg−1 ist hö-
her (Abb. 4.4 e). Durch die positive Differenzgeschwindigkeit kann die CIN überwunden werden

und die CAPE wird freigesetzt. Außerdem ist das Sättigungsdefizit in 700 hPa, im Vergleich zu
den anderen Läufen dieses Vertikalprofils, mit einem Wert von 2,2 deutlich geringer und liegt im
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(a) Anströmrichtung 330°, nach 15,5 h (b) Anströmrichtung 360°, nach 16 h

Abbildung 4.5: 10 m Windfeld mit Konvergenzen (positive Werte, rot) und Divergenzen (negative
Werte, blau) und Isolinien des Niederschlags (grün) für die Läufe: (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 Auslösung hochreichender Konvektion mit signifikanter Wolkenbildung kam. Die Auslösung

erfolgt bei einer Anströmung aus 330° nach 15,5 h im Südosten der Insel, im Konvergenzgebiet
des östlichen Gegenstroms und der aus Westen überströmenden Luftmassen (Abb. 4.5 a). Bei dem

Lauf L12_wg5_360 fällt der erste Niederschlag nach 16 h Simulationszeit, ausgelöst durch die
bodennahe Konvergenz der die Insel umströmenden Luftmassen im Süden der Insel (Abb. 4.5 b).

Die akkumulierte Niederschlagsmenge auf der gesamten Insel ist dabei bei einer Anströmung aus
360° mit 4615 · 107 L deutlich höher als bei einer Anströmung aus 330° (1172 · 107 L), was unter

anderem von einem deutlich größeren Gebiet mit sehr starken Niederschlägen (über 60L m−2)
herrührt.

Bei L12_wg5_240, dem dritten Lauf mit Niederschlag, unterscheiden sich die Mittelwerte in Ab-
bildung 4.4 nicht sonderlich von den Mittelwerten benachbarter Anströmrichtungen, wie 210° und

270°, bei denen kein Niederschlag fällt. Betrachtet man jedoch die bodennahen Felder der Wind-
und Feuchtekonvergenz, so ist in beiden Feldern ein lokales Maximum bei einer Anströmung

aus 240° im Bereich der Niederschlagsauslösung zu erkennen (Abb. 4.6 b, Windkonvergenz ohne
Abb.). In den Feldern der Läufe L12_wg5_210 und L12_wg5_270 treten in diesem Bereich keine

Maxima auf. Die Windkonvergenz verursacht starke positive Vertikalwinde im Bereich der Nie-
derschlagsauslösung bei 9,125° O (ohne Abb.). Dadurch kann die bodennah feuchte Luft soweit

gehoben werden, dass die CIN überwunden und die CAPE freigesetzt werden kann. Es bilden
sich tiefe und mittelhohe Wolken, wodurch insbesondere das Sättigungsdefizit zwischen 900 hPa
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(a) wd = 210° (b) wd = 240° (c) wd = 270°

(d) wd = 210° (e) wd = 240° (f) wd = 270°

Abbildung 4.6: (a) - (c) Windfeld, Feuchtedivergenzfeld in 2m (farbig) und Isolinien des Nie-
derschlags (grün); (d) - (f) Horizontale Verteilung des vertikal gemittelten Sättigungsdefizits
zwischen 750 hPa und 550 hPa (farbig) und Isolinien des Niederschlags (rot), für die Läufe
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 Anströmrich-
tung von 210° und 270° bilden sich weniger tiefe Wolken, sodass das Sättigungsdefizit nicht so

stark verringert wird. Dieser Prozess beginnt bereits 6 h vor Niederschlagsauslösung und führt
zu einem kontinuierlichen Abbau des Sättigungsdefizits. Zu Beginn des Niederschlags im Lauf

L12_wg5_240 hat das Sättigungsdefizit in diesem Bereich sein Minimum erreicht (Abb. 4.6 c-
f). Die Luftpakete können 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 L12_wg5_240 führt also zur Hebung und
Wolkenbildung in den Stunden vor dem Niederschlag, wodurch das Sättigungsdefizit in der mitt-

leren Troposphäre verringert wird und es zur Entwicklung von hochreichender Konvektion mit
Wolken und Niederschlag kommt.

4.1.3.3 Läufe mit verringertem Sättigungsdefizit (Zweite Variation)

Wird das Profil mit einem verringertem Sättigungsdefizit ab 900 hPa verwendet, wird bei sechs
Läufen Niederschlag ausgelöst. Wie in Abbildung 4.1 zu sehen, kommt es bei einer südwest-

lichen (150° - 240°) und bei einer nördlichen (330°, 360°) Anströmung zu Niederschlag. Die
Entstehungsorte liegen dabei immer auf der Seite der Insel, die der Anströmung abgewandt ist, da

sich durch die hohe Anströmgeschwindigkeit kaum thermische Windsysteme durchsetzen können
und somit die großskalige Anströmung das Windfeld bestimmt. Es kommt durch die eingangs be-

schriebenen Umströmungseffekte zu Konvergenzen des bodennahen Windes im Lee des Gebirges,

in deren Bereich dann der Niederschlag ausgelöst wird.

Bei allen zwölf Läufen ist die relative Feuchte in 700 hPa zwischen 15% und 28% höher als bei

den Referenzläufen und den Läufen der ersten Variation, da dort das Maximum der Feuchteer-
höhung liegt (ohne Abb.). Die Mittelwerte der CAPE liegen für die Läufe SD12_wg5_030-360

zwischen 1965 J kg−1 und 2112 J kg−1. Sie sind also höher als die Werte in den Referenzläufen, da
durch die Erhöhung der Feuchte ab 900 hPa an den Gitterpunkten im Gebirge auch die bodenna-

hen Feuchte erhöht wird. Im Vergleich zu den Läufen L12_wg5_030-360 sind sie jedoch niedriger
(Abb. 4.4 b), da sich die Erhöhung der Feuchte nur auf die Gitterpunkte im Gebirge auswirkt und

somit die Erhöhung der bodennahen Temperatur in den Läufen der ersten Variation einen größe-
ren Einfluss auf die Änderung der CAPE hat. Die CIN ist bei Verwendung dieses Vertikalprofils

durchgehend am höchsten und liegt bei Werten zwischen 8 J kg−1 und 12 J kg−1 (Abb. 4.4 c).
Es wird also deutlich mehr Energie benötigt, um die CIN zu überwinden, als in den Läufen der

ersten Variation des Vertikalprofils. Dank der stärkeren bodennahen Konvergenz, ist bei den Läu-
fen der zweiten Variation jedoch mehr Antrieb für Hebung vorhanden, wodurch die Anzahl der

Gitterpunkte mit positiver Differenzgeschwindigkeit und einer CAPE größer als 1000 J kg−1 im
gleichen Bereich liegt wie für die Läufe L12_wg5_030-360 (ohne Abb.). Die Werte des NSD lie-

gen in 850 hPa für alle Anströmrichtungen um 1,5. In 700 hPa schwanken die Werte stärker mit
der Anströmrichtung. So liegen sie zwischen 60° und 120° deutlich über den Werten der Läufe

L12_wg5_030-120 und der Läufe R12_wg5_060-120. Bei einer Anströmung aus 150° - 240° sind
die Werte mit denen der Läufe der ersten Variation fast identisch und liegen unter den Werten der
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Referenzläufe. Zwischen 270° und 30° sind die Werte im Vergleich zu L12_wg5_270-030 etwas
höher und liegen näher an den Werten der Referenzläufe. Es soll nun betrachtet werden wie diese

Bedingungen zur Auslösung des Niederschlags in den oben genannten sechs Läufen beitragen.
Bei einer südlichen Anströmung (150°, 180°) wird der Niederschlag nach 13,5 h bzw. 19 h im Nor-

den der Insel ausgelöst. Die Niederschlagsmenge, die in 24 h über Land fällt, ist bei einer 180° An-
strömung geringer, da ein Großteil des Niederschlags über dem Meer fällt und es insgesamt nur

5 h regnet. Bei einer Anströmung aus 150° regnet es hingegen 8 h und die Niederschlagsgebiete

verlagern sich im zeitlichen Verlauf vom Meer landeinwärts. Vergleicht man die Mittelwerte bei
einer südlichen Anströmung (150°, 180°) mit denen einer östlichen Anströmung (90°, 120°) so

ist zu erkennen, dass die akkumulierten Werte der bodennahen Konvergenz des Windfeldes bei
einer Anströmung aus 150° und 180° zwischen 0,01 s−1 und 0,03 s−1höher sind. Außerdem ist ein

Anstieg der CAPE um 100 J kg−1 bei einer südlichen Anströmung zu beobachten. Da bodennahe
Konvergenz zu Hebung und somit zu positiven vertikalen Windgeschwindigkeiten führt, ist durch

die stärkere bodennahe Konvergenz und durch die höhere CAPE die Anzahl an Gitterpunkten,
an denen die Differenzgeschwindigkeit positiv und die CAPE größer als 2000 J kg−1 ist, größer

(Abb. 4.4 e). Dadurch kann die CIN an mehr Punkten überwunden werden und die CAPE steht
für die Bildung hochreichender Konvektion zur Verfügung. Betrachtet man das NSD so sieht

man, dass bei 150° und 180° ein geringeres NSD in 850 hPa und 700 hPa vorliegt (Abb. 4.4 f,
g). Insbesondere in 700 hPa ist der Unterschied sehr ausgeprägt. Diese Variationen bezüglich der

Anströmrichtung 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 Sättigungsdefizits, so ist dieses im gesamten Norden der Insel für die Läufe
SD12_wg5_150 und SD12_wg5_wg180 kleiner als 0,2. Für eine östliche Anströmung hingegen

liegen die Werte stets über 0,2 (ohne Abb.). Das geringe Sättigungsdefizit bei einer südlichen An-
strömung begünstigt die Entwicklung hochreichender Konvektion zusätzlich, da die Einmischung

von trockener Umgebungsluft in die aufsteigenden Luftpakete gering ist. Dadurch kann sich bei
einer südlichen Anströmung hochreichende Konvektion entwickeln und es kommt zur Wolkenbil-

dung und Niederschlag.
Bei einer südwestlichen Anströmung aus 210° und 240° kommt es in beiden Fällen 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 große Unterschied ergibt sich daraus, dass bei einer Anströmung aus 210° zu einem späteren

Zeitpunkt weitere Niederschlagsereignisse stattfinden. Bei einer Anströmung aus 240° bleibt es
bei lokalen Niederschlägen um den Auslöseort. Im Vergleich zu einer Anströmung aus 270°, bei

der kein Niederschlag ausgelöst wird, ist zu erkennen, dass es bei Lauf L12_wg5_270 weniger
Bewölkung gibt. Dadurch ist die Strahlungsbilanz am Erdboden etwas höher und es können sich

intensivere Seewinde bilden. Die östliche Seewindfront wird jedoch durch den ersten Berghang
im Osten blockiert und es kommt aus Kontinuitätsgründen zur Hebung und zu einer gegenläufi-

gen Strömung ab 1000m Höhe (Abb. 4.7 c). Es bilden sich über diesem ersten Gipfel Wolken, die
jedoch nicht weiter anwachsen, da das Sättigungsdefizit in 700 hPa zu groß ist. Bei einer Anströ-
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mung aus 210° und 240° wird der erste Berg im Osten überströmt (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 über dem Gipfel, was zur Wolkenbildung führt. Das NSD in
der mittleren Troposphäre wird dadurch verringert und die Wolke kann weiter anwachsen, bis es

zur Niederschlagsauslösung kommt. Obwohl also die atmosphärischen Bedingungen sehr ähnlich
sind, fehlt bei einer Anströmung aus 270° die bodennahe Konvergenz über dem zweiten Gipfel,

um hochreichende Konvektion auszulösen.

Bei einer nördlichen Anströmung aus 330° und 360° wird der Niederschlag nach 10 h bzw. 12 h

ausgelöst. Die Niederschlagsgebiete liegen beide im südlichen Teil der Insel um 41,85° N. Bei
einer Anströmrichtung von 330° wird der Niederschlag östlich des Gebirges bei 9,2° O ausgelöst

und bei einer Anströmung aus 360° westlich des Gebirges bei 8,99° O. Die hohe Niederschlags-
menge von 11992 · 107 L bei einer Anströmung aus 330° kommt unter anderem durch ein zwei-

tes Niederschlagsereignis zustande, das unabhängig vom Ersten mehrere Stunden später einsetzt.

Während die Mittelwerte der meisten konvektionsrelevanten Parameter bei einer Anströmung von
330° und 360° mit denen der Läufe SD12_wg5_300 und SD12_wg5_wg030 vergleichbar sind,

ist bei den Mittelwerten des NSD in 700 hPa ein großer Unterschied zu erkennen (Abb. 4.4 g).
Das NSD liegt bei 2,8 bzw. 3 für eine Anströmung aus 330° bzw. 360°, für eine Anströmung aus

300° und 30° jedoch bei 4,9. Betrachtet man die horizontale Verteilung des vertikal gemittelten
Sättigungsdefizits zwischen 750 hPa und 550 hPa so weist diese im Bereich der Niederschlags-

auslösung ein Minimum auf, mit Werten kleiner als 0,1. In den Läufen SD12_wg5_300 und
SD12_wg5_wg030 liegt kein solches Minimum vor. Die Werte liegen in diesen Läufen zwischen

0,2 und 0,5 was die Entwicklung hochreichender Konvektion hemmt. Ein lokales Maximum im
Bereich der Niederschlagsauslösung ist in den Feldern der bodennahen Wind- und Feuchtekonver-

genz für die Läufe mit einer Anströmrichtung von 330° und 360° zu erkennen. Diese bodennahen
Konvergenzen und das geringe Sättigungsdefizit ermöglichen also die Bildung hochreichender

Wolken mit Niederschlag.

Verringerung des Sättigungsdefizits ab unterschiedlichen Höhen
Die Ergebnisse der Zusatzläufe 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. 2250m reicht und somit auch die bodennahen Werte im Gebirge durch die Erhö-

hung der Feuchte ab 900 hPa verändert wurden, wurden die oben genannten zusätzlichen Läu-
fe durchgeführt. Dabei wurde die Feuchte für eine Anströmung aus 210° nicht nur ab 900 hPa

(SD12_wg5_210) erhöht, sondern auch ab 800 hPa (SD12_rh800_wg5_210), 750 hPa
(SD12_rh750_wg5_210) und 700 hPa (SD12_rh700_wg5_210). Zur Niederschlagsauslösung

kommt es bei den ersten drei Läufen (Tab. 4.1). Der Ort der Niederschlagsauslösung ist dabei
bei allen Läufen gleich und liegt östlich des Gebirges bei 9,1° O und 42,425° N. Die Simulati-

onszeit nach der der Niederschlag ausgelöst wird unterscheidet sich hingegen. Bei den Läufen
SD12_wg5_210 und SD12_rh800_wg5_210 wird der Niederschlag nach 8 h Simulationszeit aus-

gelöst, bei SD12_rh750_wg5_210 hingegen erst nach 16 h (Tab. 4.1). Dies liegt daran, dass die
bodennahe Feuchtekonvergenz bei den Läufen SD12_wg5_210 und SD12_rh800_wg5_210 nach
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(a) wd:210°, nach 8 h Simulationszeit

(b) wd:240°, nach 8 h Simulationszeit

(c) wd:270°, nach 8 h Simulationszeit

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
(grün) für die Läufe 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 24 h für die Läufe SD12_wg5_210, SD12_rh800_wg5_210, SD12_rh750_wg5_210 und
SD12_rh700_wg5_210.

Läufe wd wg
(
m s−1

)
Erhöhung der

Feuchte ab
(hPa)

Niederschlags-
menge
(107 L)

Auslösung
nach (h)

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 stärker ist als die des Laufes SD12_wg5_rh700_210 und dass das vertikal gemittelte Sätti-

gungsdefizit in diesen Läufen nach 8 h bereits sehr gering ist. Im Bereich des Auslöseortes liegt
es zwischen 900 hPa und 700 hPa unter 0,1 und zwischen 750 hPa und 550 hPa unter 0,2. Bei

den Läufen SD12_rh750_wg5_210 und SD12_rh700_wg5_210 liegen die Werte deutlich dar-
über. Durch die bodennahe Konvergenz kommt es zur Hebung. Da das Sättigungsdefizit in der

mittleren Troposphäre im Bereich der Hebung gering ist, wird bei den aufsteigenden Luftpaketen
kaum trockene Luft eingemischt. Es können sich dadurch hochreichende Wolken bilden. Im Lauf

SD12_rh750_wg5_210 hingegen benötigt es weitere 8 h bis das Sättigungsdefizit ebenso nied-
rige Werte erreicht. Die Niederschlagsmenge in 24 h nimmt bei einer Erhöhung der Feuchte in

größeren Höhen ab, da durch die Erhöhung der Feuchte in unterschiedlichen Höhen der Gesamt-
wassergehalt der Atmosphäre variiert und somit auch die maximal mögliche Niederschlagsmen-

ge verschieden hoch ist. Gibt es also in der Atmosphäre eine Schicht trockener Luft, so ist für
die Niederschlagsauslösung und auch die Niederschlagsmenge die vertikale Erstreckung dieser

Schicht von entscheidender Bedeutung. Je höher die Schicht mit trockener Luft, desto geringer ist
die Wahrscheinlichkeit der Niederschlagsauslösung und desto geringer ist die maximal mögliche

Niederschlagsmenge.
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4.2 Anströmgeschwindigkeit von 2 m s–1

In Abschnitt 4.1 wurde gezeigt, dass bei einer Anströmgeschwindigkeit von 5m s−1 dynamische
Effekte, wie die Umströmung des Gebirges, dominieren. Die daraus resultierenden Konvergenz-

gebiete im Lee des Gebirges beeinflussen überwiegend die Konvektionsauslösung. Um diesen
Einfluss zu verringern, wurde die Anströmgeschwindigkeit auf 2m s−1 reduziert. Da es bei Lauf

SD12_wg2_060 bereits nach 5,5 h Simulationszeit zur Niederschlagsauslösung kommt, werden
im Folgenden stets die Mittelwerte nach 5 h Simulationszeit verwendet, um die präkonvektiven

Bedingungen zu erfassen und zu vergleichen.

4.2.1 00 UTC

Da es bei den Simulationen ohne solare Einstrahlung bei keinem der Vertikalprofile zur Nieder-
schlagsauslösung kommt, werden die Ergebnisse dieser 36 Läufe zusammengefasst. Es stellen

sich, wie bei den Simulationen mit höherer Anströmgeschwindigkeit in Kapitel 4.1.1, nächtli-
che Bedingungen ein. Die Strahlungsbilanz ist negativ und es bildet sich eine stabile nächtli-

che Grenzschicht. Durch den negativen fühlbaren Wärmefluss kommt es zu katabatischen Win-
den und Landwinden, die sich überlagern. Die mittleren Windgeschwindigkeiten liegen zwischen

0,1m s−1 und 0,6m s−1. Durch die ablandigen Winde ist die Konvergenz über der Insel sehr ge-
ring und variiert kaum mit der Anströmrichtung. Die akkumulierten Werte der Konvergenz liegen

bei diesen Läufen um 0,1 s−1 und es ist kein Unterschied zwischen den Läufen mit unterschied-
lichem Vertikalprofil zu erkennen. Das NSD in der mittleren Troposphäre ist noch größer als

bei den Läufen mit hoher Anströmgeschwindigkeit. Da sich eine stabile nächtliche Grenzschicht
bildet und es keinerlei Antrieb für Hebung gibt, kommt es bei diesen Läufen nicht zur Nieder-

schlagsauslösung (Abb. 4.1).

4.2.2 07 UTC

Auch wenn man die Strahlung am oberen Rand der Atmosphäre auf einen konstanten Wert, der
dem um 7UTC entspricht, setzt, erhält man bei Verwendung der unterschiedlichen Vertikalprofile

in keinem der Läufe Niederschlag. Die Ergebnisse der Referenzläufe und der Läufe der ersten
und zweiten Variation des Vertikalprofils werden deshalb gemeinsam betrachtet. Setzt man die

Strahlung auf einen morgendlichen Wert, erhält man, wie bei den Läufen mit hoher Anströmge-
schwindigkeit, eine mittlere Strahlungsbilanz von 176W m−2 bis 196W m−2 (ohne Abb.). Die

Mittelwerte der CAPE liegen nach 5 h Simulationszeit unabhängig von der Anströmrichtung für
die Referenzläufe und die Läufe SD12_wg2_030-360 bei Werten um 1500 J kg−1 und für die

Läufe L12_wg2_030-360 bei 1650 J kg−1 (Abb. 4.8 a). Die Mittelwerte der CIN liegen bei die-
sen Läufen zwischen 6 J kg−1 und 8 J kg−1 und für die Referenzläufe und die Läufe der zweiten

Variation liegen die Werte etwa 10 J kg−1 darüber (Abb. 4.8 b). Die Vertikalwinde sind allerdings
nicht stark genug, um diese CIN zu überwinden. Die Anzahl der Gitterpunkte, an denen es ei-

ne positive Differenzgeschwindigkeit gibt, liegt bei den Referenzläufen und bei den Läufen der
zweiten Variation unter 50 und für die Läufe der ersten Variation bei maximal 192 (Abb. 4.8 c).
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(d) NSD in 700 hPa

Abbildung 4.8: Gebietsmittel und Summen von konvektionsrelevanten Parametern in Abhängig-
keit von der Anströmrichtung. Ergebnisse der präkonvektiven Bedingungen für die Modellläufe
mit niedriger Anströmgeschwindigkeit (2m s−1) und 7 UTC Einstrahlung nach Erreichen statio-
närer Bedingungen (5 h Simulationszeit).

Hinzu kommt ein großes Sättigungsdefizit in der gesamten Troposphäre, was die Entwicklung
hochreichender Konvektion ebenfalls hemmt (Abb. 4.8 d).

Betrachtet man den Zustand der Atmosphäre nach 12 h Simulationszeit, so konnte in diesen sie-

ben zusätzlichen Simulationsstunden die CIN in allen Läufen weiter abgebaut werden, sodass
es kaum noch Unterschiede zwischen den Läufen der unterschiedlichen Anfangsprofile gibt. Die

Mittelwerte der CIN liegen zwischen 3 J kg−1 und 7 J kg−1. Die CAPE konnte weiter anwachsen,
doch obwohl die CIN sehr niedrig ist und die CAPE hoch genug wäre, um hochreichende Kon-

vektion zuzulassen, kommt es nicht zur Auslösung. Dies liegt bei den Referenzläufen und bei den
Läufen der ersten Variation insbesondere daran, dass es weiterhin nur wenige Gitterpunkte auf

der Insel gibt, an denen die CAPE über 1000 J kg−1 oder gar über 2000 J kg−1 liegt und gleich-
zeitig die Vertikalgeschwindigkeit groß genug ist, um die CIN zu überwinden. Bei den Läufen

SD07_wg2_030-360 dagegen steigt die Anzahl an Punkten, im Vergleich zur Anzahl nach 5 h
Simulationszeit, enorm an. Die Möglichkeit die CIN zu überwinden und die CAPE freizusetzen

besteht in diesen Läufen also an vielen Gitterpunkten. Auch das NSD wurde in den zusätzlichen
Simulationsstunden verringert. In der mittleren Troposphäre (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 fällt kein Niederschlag.

4.2.3 12 UTC

Bei maximaler Einstrahlung und einer geringeren Anströmgeschwindigkeit von 2m s−1 kommt es

bei fast allen Läufen zur Bildung hochreichender Konvektion mit Niederschlag. Nur bei den Läu-
fen R12_wg2_150, R12_wg2_210, R12_wg2_300 und SD12_wg2_300 wird kein Niederschlag

ausgelöst. Bei allen Läufen ist zu beobachten, dass es trotz geringerer Anströmgeschwindigkeit
zur Umströmung der Insel und zu daraus resultierenden Umströmungseffekten kommt. An den

Inselseiten treten erhöhte Windgeschwindigkeiten auf und es bilden sich im Lee der Insel Ge-
genströme. Da die Windgeschwindigkeiten jedoch geringer sind als bei den Läufen mit höherer

Anströmgeschwindigkeit, gewinnen die thermischen Windsysteme an Bedeutung. Es kommt zu
einer Überlagerung der großräumigen Strömung mit dem Seewind, wodurch entlang der gesam-

ten Küste Korsikas auflandige Winde vorherrschen. Diese vereinen sich im Landesinneren mit den

Hangaufwinden und es kommt zur Konvergenz über dem Gebirge. Der Ort der Niederschlagsaus-
lösung ist dadurch nicht mehr so stark von der großräumigen Anströmung abhängig, sondern eher

von den oben beschriebenen Konvergenzgebieten über den Gebirgen. Zwei Regionen treten da-
bei besonders hervor. Bei 19 der 36 Läufe, die in Abbildung 4.1 c und d aufgeführt sind, wird der

Niederschlag westlich des Gebirges zwischen 8,975° O und 9,05° O und 42,1° N und 42,2° N aus-
gelöst (Abb. 4.9, Gebiet A). Bei weiteren neun Läufen wird der Niederschlag östlich des Gebirges

zwischen 9,1° O und 9,125° O und 42,35° N und 42,425° N ausgelöst (Abb. 4.9, Gebiet B). Bei
den restlichen vier Läufen wird der Niederschlag zweimal im nördlichen Teil der Insel ausgelöst

und zweimal südlich 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 Referenzläufe

Die Läufe R12_wg2_030-360 wurden, wie die Läufe R12_wg5_030-360, mit dem Vertikalprofil
aus Kapitel 3.2.1 angetrieben. Im Gegensatz zu den Läufen mit hoher Anströmgeschwindigkeit

wird bei neun von zwölf Läufen Niederschlag ausgelöst (vgl. Abb. 4.1). Vergleicht man nach 5 h
Simulationszeit die Mittelwerte in Abbildung 4.10 mit den Mittelwerten der Läufe R12_wg5_030-

360, so sind entscheidende Unterschiede zu erkennen. Die bodennahe relative Feuchte ist bei einer
Anströmgeschwindigkeit von 2m s−1 etwas höher, dadurch liegt das NFK zwischen 100 m und

300 m unter dem NFK der Referenzläufe mit hoher Anströmgeschwindigkeit. Dies führt dazu,
dass die CIN geringer ist und somit weniger Energie benötigt wird, um Konvektion auszulösen.

Eine etwas schwächere akkumulierte bodennahe Windkonvergenz reicht deshalb aus, um ausrei-
chend Hebung zu erzeugen, sodass die CIN überwunden werden kann. Wird die CIN überwunden,

steht ausreichend CAPE für die Entwicklung hochreichender Konvektion zur Verfügung. Die bo-
dennahen Unterschiede in der Feuchte führen also dazu, dass die Werte der CIN in den Läufen

mit niedriger Anströmgeschwindigkeit geringer sind und somit der bodennahe Antrieb ausreicht,
um diese zu überwinden und hochreichende Konvektion mit Niederschlag auszulösen.
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Abbildung 4.9: Modelltopographie und Auslöseorte (orange) der Läufe mit niedriger Anströmge-
schwindigkeit. Bei 19 Läufen wurde im Gebiet A (blau) Niederschlag ausgelöst und bei 9 Läufen
im Gebiet B (rot).

Vergleicht man nun die Ergebnisse der Läufe mit niedriger Anströmgeschwindigkeit, so ist in
Abbildung 4.1 c zu erkennen, dass es bei den Referenzläufen stets später zur Auslösung des Nie-

derschlags kommt als bei den Läufen der ersten und zweiten Variation. Dies deutet darauf hin,
dass zu einem früheren Zeitpunkt die CIN bei den Referenzläufen noch nicht vollständig abge-

baut wurde, bzw. die Vertikalgeschwindigkeit nicht ausreicht, um die Luftpakete auf das NFK zu
heben, sodass es nicht zur Auslösung hochreichender Konvektion kommen kann. Außerdem kann

bei längerer Simulationszeit durch Advektion feuchter maritimer Luft mehr Feuchtigkeit in die

Atmosphäre eingebracht werden. Dadurch steigt der Feuchtegehalt in der Atmosphäre an und das
Sättigungsdefizit verringert sich.

Die Gesamtniederschlagsmengen sind bei den Referenzläufen sehr gering, da es nur zu sehr klein-

räumigen und kurzlebigen Niederschlagsereignissen kommt (Abb. 4.1 d). Bei einer Anströmrich-
tung von 330° - 120° wird der Niederschlag westlich des Gebirgszugs ausgelöst. Dabei liegen

die Entstehungsorte, außer bei einer Anströmung aus 30°, im Gebiet A (Abb. 4.9). Bei 180° wird
an der Nordküste, im Lee des Gebirges, Niederschlag ausgelöst und bei einer Anströmung aus

240° und 270° liegen die Orte der Niederschlagsauslösung östlich des Gebirges im Gebiet B
(Abb. 4.9).

Bei einer Anströmung aus 150° (R12_wg2_150), 210° (R12_wg2_210) und 300° (R12_wg2_300)

wird kein Niederschlag ausgelöst. Die Mittelwerte dieser Läufe in Abbildung 4.10 unterscheiden
sich nicht wesentlich von denen der anderen Anströmrichtungen. Vergleicht man jedoch den Lauf

R12_wg2_150 mit den benachbarten Läufen 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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(d) akkumulierte Konvergenz des 10 m Windes
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(e) Anzahl der Gitterpunkte mit wdiff > 0m s−1 und
CAPE> 1000 J kg−1
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(f) NSD in 850 hPa
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(g) NSD in 700 hPa

Abbildung 4.10: Konvektionsrelevante Parameter wie in Abb. 4.8 für eine Strahlungseinstellung
von 12 UTC.
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tekonvergenzen der Läufe R12_wg2_120 und R12_wg2_180 führen (Abb. 4.11). Durch die Kon-
vergenz am Boden kommt es zur Hebung. Außerdem ist das vertikal gemittelte Sättigungsdefizit

im Bereich dieser Maxima mit 0,1 - 0,2 über die gesamte Atmosphäre sehr gering. Die Luftpa-
kete steigen bei einer Anströmung aus 120° und 180° also in einer sehr feuchten Umgebung auf,

was Wolkenbildung und Wolkenwachstum zulässt und schlussendlich zur Niederschlagsauslö-
sung führt. Diese Prozesse fehlen bei einer Anströmung aus 150°, wodurch es nicht zur Auslösung

von hochreichender Konvektion mit Niederschlag kommt.

Im Vergleich der Läufe R12_wg2_210 und R12_wg2_240 sind stärkere bodennahe Konvergen-
zen und daraus resultierende größere positive Vertikalgeschwindigkeiten bei einer Anströmung

aus 240° die entscheidenden Unterschiede. Die positiven Vertikalgeschwindigkeiten führen dazu,
dass die CIN überwunden werden kann und es bei einer Anströmung aus 240° zur Auslösung

hochreichender Konvektion mit Niederschlag kommt und bei 210° nicht.
Die Ursache, dass es bei einer Anströmung aus 300° nicht zur Auslösung von Niederschlag

kommt, liegt unter anderem an der horizontalen Verteilung der CAPE. Vergleicht man die Felder
der CAPE der Läufe R12_wg2_270 und R12_wg2_330 mit den Werten des Laufes R12_wg2_300,

so ist die CAPE an den Auslöseorten des Niederschlags um 500 J kg−1 bzw. 1000 J kg−1 höher
als bei R12_wg2_300. Bei einer Anströmung aus 300° ist also die potentiell zur Verfügung ste-

hende Energie für hochreichende Konvektion deutlich geringer als bei den anderen Läufen. Be-
trachtet man außerdem die Vertikalgeschwindigkeiten im Bereich der Niederschlagsauslösung,

so sind diese bei den Läufen R12_wg2_270, R12_wg2_330 stark positiv und deutlich höher als
bei R12_wg2_300. Zur fehlenden CAPE kommt bei einer Anströmung aus 300° also noch der

fehlende bodennahe Antrieb für die Auslösung von hochreichender Konvektion mit Niederschlag
hinzu.

4.2.3.2 Läufe mit bodennaher Labilisierung des Vertikalprofils (Erste Variation)

In diesem Abschnitt sollen die Ergebnisse der Läufe mit niedriger Anströmgeschwindigkeit und

der ersten Variation des Vertikalprofils behandelt werden. Es kommt außer in Lauf L12_wg2_300
in allen Läufen zur Niederschlagsauslösung. Durch die anfängliche Erhöhung der Temperatur

in der Grenzschicht (s. Kapitel 3.2.2) wird die Labilität erhöht und die Mittelwerte der CIN
sind dadurch deutlich geringer als bei den Referenzläufen und den Läufen SD12_wg2_030-360

(Abb. 4.10 c). Sie variieren nur minimal mit der Anströmrichtung und liegen bei 2 J kg−1. Es
wird also deutlich weniger Energie benötigt, um die CIN zu überwinden, als in den anderen Läu-

fen. Zusätzlich ist die CAPE höher was bedeutet, dass bei Überwindung der CIN mehr Energie
für hochreichende Konvektion zur Verfügung steht. Durch die erhöhte Labilität bilden sich je-

doch mehr tiefe und mittelhohe Wolken, was zu einer Verringerung der Einstrahlung führt. Die
thermischen Windsysteme sind aufgrund der verringerten Einstrahlung weniger stark ausgeprägt.

Deshalb liegen die Werte der akkumulierten bodennahen Konvergenz für die Läufe der ersten Va-
riation unter denen der Referenzläufe und der Läufe der zweiten Variation. Der Hebungsantrieb

wird dadurch reduziert. Ein positiver Aspekt des erhöhten Wolkenbedeckungsgrads ist, dass dies
zu höheren Feuchtewerten in der mittleren Troposphäre führt. Das Sättigungsdefizit in 700 hPa ist



4.2. Anströmgeschwindigkeit von 2 m s–1 49

(a) wd:120°, 15h (b) wd:150°, 15h

(c) wd:150°, 22h (d) wd:180°, 22h

Abbildung 4.11: Windfeld, Feuchtedivergenzfeld in 2m (farbig) und Isolinien des Niederschlags
(grün) für die Läufe R12_wg2_120 und R12_wg2_150 nach 15 h und für die Läufe R12_wg2_150
und R12_wg2_180 nach 22 h.
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dadurch bei den Läufen L12_wg2_030-360 geringer als bei den Referenzläufen und den Läufen
der zweiten Variation des Vertikalprofils (Abb. 4.10 g). Kann die CIN überwunden werden, ist die

Einmischung trockener Umgebungsluft in der mittleren Atmosphäre weniger stark. Obwohl das
NSD in 700 hPa geringer ist als bei den anderen Läufen, variiert es stark mit der Anströmrich-

tung. Es ist ein starker Anstieg des NSD in 700 hPa bei einer südwestlichen bis nordwestlichen
Anströmung zu sehen (Abb. 4.10 g). Dies ist auch bei den Referenzläufen und bei Verwendung

der zweiten Variation des Vertikalprofils zu beobachten. Dieses Feuchtedefizit ist unter anderem

auf die dynamischen Effekte zurückzuführen. An der Westküste steigt die Topographie stark an
und der Seewind wird blockiert. An der Ostküste steigt die Topographie hingegen langsamer

an, wodurch sich die Seewinde und Hangaufwinde optimal überlagern können und dadurch die
maritimen Luftmassen bis in die Gebirgsregionen transportiert werden. Außerdem verstärkt die-

se positive Überlagerung der beiden Windsysteme die akkumulierte Konvergenz über der Insel
(Abb. 4.10 d). Die daraus resultierende Hebung ermöglicht das Aufsteigen der feuchten Luftmas-

sen bis in die mittlere Troposphäre, was das Sättigungsdefizit verringert. Dadurch, dass sich See-
winde und Hangwinde bei einer Anströmung aus Westen nicht optimal überlagern können, wird

also das Sättigungsdefizit in der Höhe nicht so stark verringert. Bei den Läufen der ersten Variati-
on gibt es auf der Insel viele Gitterpunkte mit einer positiven Differenzgeschwindigkeit und einer

CAPE größer als 1000 J kg−1 oder sogar größer als 2000 J kg−1. Die Anzahl der Punkte mit einer
CAPE größer als 1000 J kg−1 ist vergleichbar mit den Werten der Läufe SD12_wg2_030-360 und

liegt zwischen 525 und 585 Punkten (Abb. 4.10 e). Die Referenzläufe haben ca. 100 Gitterpunk-
te weniger, die diese Kriterien erfüllen. Der Bereich auf der Insel in dem die CIN überwunden

werden kann und die Bedingungen für hochreichende Konvektion gegeben sind, ist also bei den
Läufen L12_wg2_030-360 besser als bei den Referenzläufen.

Bis auf eine Ausnahme (Lauf L12_wg2_300) wird bei allen Anströmrichtungen der Läufe mit
der ersten Variation des Vertikalprofils Niederschlag ausgelöst (Abb. 4.1 c, d). Der Auslöseort

befindet sich bei einer Anströmrichtung von 330° - 150° auf der Westseite des Gebirges im Ge-
biet A, bei einer Anströmrichtung von 180°, 240° und 270° im Gebiet B und bei einer Anströ-

mung aus 210° nordöstlich des Gebietes B. Obwohl sich die Auslösung des Niederschlags auf
zwei Hauptgebiete beschränkt, variiert die Niederschlagsmenge nach 24 h und der Zeitpunkt des

Einsetzens des Niederschlags bei den einzelnen Anströmwinkeln stark. Bei einer Anströmung
zwischen 360° und 120° setzt der Niederschlag nach spätestens 8,5 h ein und man erhält eine Nie-

derschlagsmenge von über 2760 · 107 L. Zwischen 150° und 330° setzt der Niederschlag deutlich
später ein und die Niederschlagsmenge ist geringer. Die spätere Auslösung ist auf ein höheres

NSD in 700 hPa zurückzuführen. Wie bereits oben erläutert, kommt es durch die Topographie bei
einer Anströmung aus diesen Richtungen zur Blockade des Seewindes und die bodennahen Pro-

zesse, die zu Hebung führen, sind dadurch schwächer. Es dauert deshalb länger, bis ausreichend
feuchte Luft bis in 700 hPa transportiert wurde, um das Sättigungsdefizit soweit zu verringern,

dass hochreichende Konvektion mit Niederschlag möglich ist.
Um das Ausbleiben des Niederschlags bei einer Anströmung aus 300° zu erklären, wurden weitere

Simulationen durchgeführt. Es wurden Läufe mit dem gleichen Vertikalprofil aber einer Anström-
richtung von 285° (L12_wg2_285) und 315° (L12_wg2_315), sowie ein Lauf mit einer Anström-
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Tabelle 4.2: Simulationszeit nach der der Niederschlag ausgelöst wurde und Niederschlagsmenge
nach 24 h für die Läufe L12_wg2_270 - L12_wg2_330 und L12_wg1_300.

Lauf wd wg
(
m s−1

)
Niederschlagsmenge (107 L) Auslösung nach (h) Auslöseort

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

L12_wg1_300 300° 1 823 17 Gebiet A
18,5 Gebiet B

richtung von 300° und einer Anströmgeschwindigkeit von 1m s−1 (L12_wg1_300), initialisiert.
Mit diesen Läufen soll überprüft werden, inwieweit das Ausbleiben des Niederschlags auf die-

se spezielle Anströmrichtung zurückzuführen ist und ob die Anströmgeschwindigkeit ebenfalls
einen Einfluss darauf hat. An den Ergebnissen in Tabelle 4.2 ist zu erkennen, dass bei gleicher

Windgeschwindigkeit der Anströmwinkel die Niederschlagsauslösung entscheidend beeinflusst.
So wird auch bei 285° und 315° Niederschlag ausgelöst. Vergleicht man die geographische Lage

des Niederschlags, so wird der Niederschlag bei einer Anströmrichtung von 270° und 285° auf
der nordöstlichen Seite des Gebirges (Abb. 4.9, Gebiet B) und bei einer Anströmung aus 315° und

330° auf der südwestlichen Seite des Gebirges (Abb. 4.9, Gebiet A) ausgelöst. Das Ausbleiben des
Niederschlags bei 300° kann also auf das Strömungsmuster bei dieser speziellen Anströmrichtung

zurückgeführt werden. Betrachtet man die horizontale Verteilung der bodennahen Windkonver-
genz und der Differenzgeschwindigkeit, so ist zu erkennen, dass durch schwächere Konvergenzen

des bodennahen Windfeldes die positiven Vertikalgeschwindigkeiten geringer sind. Dadurch ist
nicht genug Antrieb vorhanden, um die Luftpakete bis in die mittlere Troposphäre anzuheben und

hochreichende Konvektion auszulösen.
Belässt man den Anströmwinkel bei 300° und verringert die Anströmgeschwindigkeit auf 1m s−1,

so wird nach 17 h zunächst Niederschlag südwestlich des Gebirges im Gebiet A ausgelöst und
nach 18,5 h nordöstlich des Gebirges im Gebiet B. Vergleicht man das Windfeld der Läufe

L12_wg5_wd300, L12_wg2_wd300 und L12_wg1_300, so sieht man, dass mit abnehmender
Anströmgeschwindigkeit die Umströmungseffekte schwächer werden. Die dynamischen Effekte

verlieren an Einfluss und die thermischen Windsysteme prägen das Windfeld. Bei einer Anström-
geschwindigkeit von 1m s−1 entwickeln sich entlang der gesamten Küste Korsikas Seewindsys-

teme, die sich im Landesinneren mit den Hangaufwinden überlagern und zu Konvergenzgebieten
über den Gebirgen führen. Durch die daraus resultierenden positiven Vertikalwinde wird das Sät-

tigungsdefizit über den Gipfeln verringert und es kommt zur Bildung hochreichender Konvektion
mit Niederschlag. Die Niederschlagsauslösung ist also stark abhängig vom Anströmwinkel und

der Anströmgeschwindigkeit, da diese beiden Faktoren das Windfeld und somit auch die Lage
und Stärke der Konvergenzgebiete bestimmt.
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4.2.3.3 Läufe mit verringertem Sättigungsdefizit (Zweite Variation)

Für die Läufe SD12_wg2_030-360 wurde wieder das Profil mit geringerem Sättigungsdefizit ab

900 hPa aus Kapitel 3.2.3 verwendet. Es wird bei allen Anströmrichtungen Niederschlag aus-
gelöst. Die Niederschlagsmengen in Abbildung 4.1 d zeigen, dass bei dieser Konfiguration mit

Abstand am meisten Niederschlag fällt. Dies liegt unter anderem daran, dass durch die Verrin-
gerung des Sättigungsdefizits der Feuchtegehalt der Atmosphäre erhöht wurde und dadurch der

vertikal integrierte Wassergehalt der Atmosphäre größer ist als bei den Referenzläufen oder den
Läufen der ersten Variation des Vertikalprofils. Bei allen Anströmrichtungen wird nach spätes-

tens 11,5 h Niederschlag ausgelöst und die akkumulierten Niederschlagsmengen liegen zwischen
10524 ·107 L und 23382 ·107 L. Das Maximum wird dabei bei Lauf SD12_wg2_210 erreicht. Der

Niederschlag wird bei einer Anströmung aus 330° - 180° westlich des Gebirges ausgelöst, wobei
im Lauf SD12_wg2_060 der Auslöseort südlich von Gebiet A liegt und bei den anderen Läufen

in Gebiet A. Im Gebiet B liegen die Auslöseorte der restlichen Läufe SD12_wg2_210-300.

Die Mittelwerte der CAPE variieren nur minimal mit der Anströmrichtung und liegen bei Werten
um 1900 J kg−1. Sie liegen damit über den Werten der Referenzläufe, jedoch unter den Werten

der Läufe L12_wg2_030-360 (Abb. 4.10 b). Die CIN ist für alle Anströmrichtungen mit Werten
zwischen 8 J kg−1 und 11 J kg−1 höher als bei den Referenzläufen und den Läufen der ersten Va-

riation (Abb. 4.10 c). Die Werte der akkumulierten Konvergenz der Läufe der zweiten Variation
sind vergleichbar mit den Werten der Referenzläufe (Abb. 4.10 d). Doch trotz gleich starker Kon-

vergenz ist die Anzahl an Gitterpunkten mit positiver Differenzgeschwindigkeit und einer CAPE
über 1000 J kg−1 deutlich höher. Die Mittelwerte des NSD in 700 hPa liegen nach 5 h Simula-

tionszeit zwischen den Werten der Läufe L12_wg2_030-360 und R12_wg2_030-360. Dies liegt
daran, dass in den Läufen der ersten Variation, durch die bodennahe Labilisierung, früher Kon-

vektion ausgelöst wird und der Bedeckungsgrad mittelhoher Wolken zu diesem Zeitpunkt bereits
höher ist. Dadurch beginnt auch der Abbau des NSD in diesen Läufen früher. Betrachtet man den

zeitlichen Verlauf des NSD für die Läufe der ersten und zweiten Variation, so sieht man, dass die
Werte für die Läufe 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 Läufe der ersten Variation
und niedriger als die der Referenzläufe (Abb. 4.10 f). Sie liegen bei einem Wert um 1,7, bei dem

die Entwicklung hochreichender Konvektion mit Niederschlag durchaus möglich ist. Obwohl die
CIN im Vergleich zu den Läufen L12_wg2_030-360 und R12_wg2_030-360 am höchsten ist, ist

der Antrieb für Hebung ausreichend stark, um diese zu überwinden. Die Differenzgeschwindig-
keit ist an vielen Gitterpunkten positiv und die CAPE kann freigesetzt werden. Durch das geringe

Sättigungsdefizit 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-

schlägen entwickeln.

Verringerung des Sättigungsdefizits ab unterschiedlichen Höhen
Wie in Kapitel 4.1.3.3 wurden auch für eine Anströmgeschwindigkeit von 2m s−1 zusätzliche
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Läufe durchgeführt, da bei einer Erhöhung der Feuchte ab 900 hPa auch die bodennahen Werte im
Gebirge erhöht werden. Es wurden wiederum drei zusätzliche Läufe mit einer Anströmrichtung

von 210° durchgeführt. Dabei wurde die Feuchte ab 800 hPa (SD12_rh800_wg2_210), 750 hPa
(SD12_rh750_wg2_210) und 700 hPa (SD12_rh700_wg2_210) erhöht. Es ergeben sich die glei-

chen Beobachtungen wie bei den Läufen mit einer Anströmgeschwindigkeit von 5m s−1. Die Nie-
derschlagsmenge nimmt mit zunehmender Höhe der Feuchteänderung ab und die Simulationszeit,

nach der der Niederschlag ausgelöst wird, verlängert sich (Tab. 4.3). So wird bei einer Erhöhung

ab 700 hPa der Niederschlag erst nach 22 h ausgelöst und man erhält eine Niederschlagsmenge
von 874 · 107 L, wohingegen bei einer Erhöhung ab 900 hPa eine Menge von 23383 · 107 L ge-

messen wird und der Niederschlag bereits nach 10,5 h einsetzt. Die Auslösung des Niederschlags
erfolgt bei allen vier Läufen wieder im Gebiet B (Abb. 4.9).

Tabelle 4.3: Simulationszeit nach der der Niederschlag ausgelöst wurde und Niederschlagsmen-
ge nach 24 h für die Läufe SD12_wg2_210, SD12_rh800_wg2_210, SD12_rh750_wg2_210 und
SD12_rh700_wg2_210.

Läufe wd wg
(
m s−1

)
Erhöhung der

Feuchte ab
(hPa)

Niederschlags-
menge
(107 L)

Auslösung
nach (h)

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 Süden

(Abb. 4.12, Gebiet S) der Insel. Ein Gebiet liegt im Zentrum der Insel, westlich des Gebirgszuges

(Abb. 4.12, Gebiet W) und eines nordöstlich des Gebirges (Abb. 4.12, Gebiet O).

Im Gebiet N wird nur bei einer südlichen Anströmung Niederschlag ausgelöst. Die Anströmrich-
tung ist dabei für die Lage dieses Gebietes verantwortlich. Bei einer südlichen Anströmung teilt

sich die Strömung vor der Insel in zwei Teile, die östlich und westlich an der Insel vorbeiströmen.
Im Norden der Insel konvergieren diese beiden Strömungen wieder und es kommt aus Konti-

nuitätsgründen 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 verstärken. Bei schwacher Einstrahlung sind die thermischen Windsysteme

schwächer und der resultierende Hebungsantrieb reicht nicht aus, um hochreichende Konvektion
auszulösen. Bei einer hohen Anströmgeschwindigkeit muss außer der starken Einstrahlung auch

ein geringes Sättigungsdefizit in der mittleren Troposphäre vorliegen, sodass sich hochreichen-
de Konvektion entwickeln kann. Verringert man die Anströmgeschwindigkeit, so entwickelt sich
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Abbildung 4.12: Hauptgebiete der Niederschlagsentstehung (N, O, S, W) mit den exakten Auslö-
seorten der Läufe mit niedriger Anströmgeschwindigkeit (orange) und denen der Läufe mit hoher
Anströmgeschwindigkeit (blau).

hochreichende Konvektion auch bei anfänglich großem Sättigungsdefizit. Dies liegt daran, dass

bei einer niedrigen Anströmgeschwindigkeit die thermischen Windsysteme dominieren und die
Bergventilation ausreicht, um feuchte Luft in die mittlere Troposphäre zu transportieren, sodass

das Sättigungsdefzit mit der Zeit abgebaut wird. Ist das Sättigungsdefizit in der Atmosphäre be-

reits zu Anfang gering, muss dies nicht erst durch die Bergventilation verringert werden und es
kann früher Niederschlag ausgelöst werden. Außerdem kommt es zu intensiveren Niederschlägen.

Im Gebiet O, das nordöstlich des Gebirgszugs liegt, entsteht ebenfalls nur bei starker Einstrahlung
hochreichende Konvektion mit Niederschlag. Wie im Gebiet N können sich bei schwächerer Ein-

strahlung nur schwache thermische Windsysteme bilden und der bodennahe Hebungsantrieb ist
zu schwach, um hochreichende Konvektion auszulösen. Niederschlag wird in diesem Gebiet nur

bei einer südwestlichen bis nordwestlichen Anströmung ausgelöst. Das hängt damit zusammen,
dass nur bei diesen Anströmrichtungen die Luftmassen im Lee des Gebirges, im Tal zwischen

dem Hauptgebirgszug und einem östlich davon gelegenen kleineren Gebirgszug, kanalisiert wer-
den. Der nordwestliche und der südöstliche Talwind konvergieren im Gebiet O und es kommt

zur Hebung der Luftmassen. Bei einer niedrigen Anströmgeschwindigkeit wird durch die zusätz-
liche Bergventilation feuchte Luft in die mittlere Troposphäre eingemischt, wodurch das Sätti-

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 Anströmgeschwindigkeit wird dagegen ein von Anfang an gerin-
ges Sättigungsdefizit in der mittleren Troposphäre benötigt, da sich die thermischen Windsysteme
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nicht durchsetzen können und somit das Sättigungsdefizit nicht durch intensive Bergventilation
abgebaut werden kann.

Bei starker Einstrahlung, einer nördlichen Anströmrichtung und einer hohen Anströmgeschwin-
digkeit wird im Gebiet S hochreichende Konvektion ausgelöst. Verringert man die Anströmge-

schwindigkeit verlagern sich die Entstehungsorte der Konvektion Richtung Norden in das Gebiet
W. Die Anströmrichtung ist auch hier wieder für die Lage des Gebiets verantwortlich. Bei einer

Anströmung aus Norden wird der breitere nördliche Teil der Insel küstenparallel umströmt und es
kommt zu einer auflandigen Strömung im südlichen Teil der Insel, wodurch feuchte Luftmassen

auf die Insel transportiert werden. Im Konvergenzgebiet der beiden auflandigen Strömungen wird
die feuchte Luft gehoben und es kann hochreichende Konvektion entstehen. Hierfür muss die At-

mosphäre jedoch labil genug sein, sodass der Hebungsantrieb ausreicht, um die Luftmassen in die
freie Atmosphäre zu heben, oder das anfängliche Sättigungsdefizit muss gering sein, sodass keine

feuchte Luft in die mittlere Troposphäre transportiert werden muss, um es abzubauen. Ist die At-
mosphäre nicht labil genug und das Sättigungsdefizit zu groß, kommt es nicht zu Niederschlag.

Als viertes Gebiet konnte das Gebiet W westlich des Gebirgszuges identifiziert werden. Dort wird

hochreichende Konvektion ausgelöst, wenn die Anströmrichtung zwischen 330° und 150° liegt,
die Anströmgeschwindigkeit niedrig und die Einstrahlung stark ist. Die Auslösung erfolgt also

stets im Lee des Gebirges, direkt unterhalb der Gipfel oder an den Gebirgshängen. Dies ist darauf
zurückzuführen, dass sich die See- und Hangaufwinde positiv überlagern und es leicht westlich

des Gipfelbereichs zur Konvergenz der östlichen und westlichen auflandigen Strömungen kommt.
Die Verlagerung nach Westen erfolgt durch die großräumige östliche Anströmung. Wird die An-

strömgeschwindigkeit erhöht, dominieren die dynamischen Effekte das Windfeld. Es kommt zur
Umströmung der Insel und im Lee entsteht ein sehr breiter, dafür jedoch sehr schwacher Ge-

genstrom. Außerdem bilden sich bei den meisten dieser Läufe Wirbel über dem Meer, wodurch
die Konvergenzgebiete über dem Meer liegen und die Strömung an Teilen der Küste fast küsten-

parallel verläuft. Es entstehen also nur schwache auflandige Strömungen, 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
für die Auslösung hochreichender Konvektion vorhanden ist.





5. Zusammenfassung

Konvektive Systeme führen im Mittelmeerraum häufig zu Starkniederschlägen, die schwere Schä-

den verursachen. Um die Vorhersage solcher Ereignisse zu verbessern, ist es wichtig die Auslö-
semechanismen und die Einflussfaktoren zu kennen und zu verstehen. Das Ziel dieser Arbeit

war, den Einfluss der Variation der großräumigen Anströmung und Schichtung auf die Auslösung
hochreichender Konvektion über Korsika, bei Verwendung einer realen Orographie, zu untersu-

chen. Dazu wurden idealisierte Modellsimulationen durchgeführt, bei denen systematisch die An-
strömrichtung und die Anströmgeschwindigkeit variiert wurden. Dabei wurde die Anströmrich-

tung in 30° Schritten variiert und für die Anströmgeschwindigkeit wurden zwei Werte verwendet
(2m s−1 und 5m s−1). Damit alle Anströmrichtungen miteinander verglichen werden konnten,

wurde Sardinien aus den Geländedaten 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 Sättigungsdefizit in der mittleren Troposphäre verringert.

Somit konnte das Modell mit drei unterschiedlichen Vertikalprofilen angetrieben werden. Für den

Strahlungsantrieb wurden drei verschiedene zeitlich konstante Strahlungsbedingungen am oberen
Rand der Atmosphäre gewählt (nächtliche, morgendliche und mittägliche). Mit diesen Variatio-

nen wurden insgesamt 225 Simulationen durchgeführt, 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 (mittägliche Strahlungsbedingungen) bildet. Bei nächtlichen
Strahlungsbedingungen entwickelte sich eine stabile Grenzschicht, da der fühlbare Wärmestrom

negativ wurde und dies eine Abkühlung der bodennahen Luftschicht bewirkte. Dadurch entstan-
den katabatische Winde, die zu einer Winddivergenz über der Insel führten. Bei einzelnen Läufen

war die bodennahe Abkühlung so stark, dass Sättigung eintrat und es zur Nebelbildung mit leich-
tem Niederschlag kam. Wurde eine schwache Einstrahlung gewählt, konnten sich nur schwache

thermische Windsysteme bilden. Dies führte dazu, dass die bodennahe Windkonvergenz über der
Insel ebenfalls schwach war, sodass nur ein geringer Hebungsantrieb herrschte. Dadurch konnte

die CIN nicht überwunden werden und es kam nicht zur Auslösung hochreichender Konvektion.
Bei starker Einstrahlung entstand eine ausreichend große Temperaturdifferenz zwischen der Land-

oberfläche und dem angrenzenden Meer, sodass sich thermische Windsysteme bilden konnten. Es
kam zu einer Überlagerung der thermischen Windsysteme und der großräumigen Anströmung.

Bei einer hohen Anströmgeschwindigkeit dominierten die dynamischen Effekte und die Seewinde

wurden abgelenkt. Es kam zur Umströmung der Insel und es bildeten sich bei einem Teil der Läufe
Gegenströme im Lee der Insel. Es entstand also nur ein starker Landaufwind, wenn der Seewind
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und die großräumige Anströmung die gleiche Richtung hatten und sich dadurch optimal überla-
gerten. Hatten sie nicht die gleiche Richtung wurde der Seewind abgelenkt und traf schräg auf die

Küste oder wehte, durch die Umströmung der Insel, parallel zur Küstenlinie. Durch diese dynami-
schen Effekte war die Windkonvergenz über der Insel schwächer und die bodennahe Advektion

maritimer Luftmassen auf die Insel war geringer. Insbesondere die fehlende Konvergenz führte
dazu, dass nur in neun der 36 Läufe mit hoher Anströmgeschwindigkeit und starker Einstrah-

lung Niederschlag ausgelöst wurde. Durch die komplexe Topographie Korsikas war die Lage und

Stärke der Konvergenzgebiete außerdem stark von der Anströmrichtung abhängig. Eine Änderung
der Anströmrichtung von nur 30° konnte das Konvergenzfeld so sehr verändern, dass dies über die

Auslösung bzw. nicht Auslösung 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 großräumige Anströmung abgelenkt und es kam an den Gebirgen zu einer positiven Überla-

gerung des Seewindes mit den Hangaufwinden. Dadurch wurde die bodennahe Windkonvergenz
an den Gebirgen verstärkt und es konnten zwei Hotspots für die Niederschlagsauslösung identi-

fiziert werden. Die Anströmrichtung 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 nördlichen bis südöstlichen Anströmung (330° - 150°)
bei 19 Läufen ausgelöst und bei einer südlichen bis nordwestlichen Anströmung (180° - 300°)

kam es östlich des Gebirges bei neun Läufen, zwischen 9,1° O und 9,125° O und 42,35° N und
42,425° N, zur Niederschlagsauslösung.

Durch die Variation der thermischen Bedingungen des Anfangsprofils konnte gezeigt werden,
dass eine bodennahe Labilisierung die CIN verringert und die CAPE erhöht. Dadurch wurde

die Wahrscheinlichkeit zur Auslösung hochreichender Konvektion verbessert. Es wurde weni-
ger Hebungsantrieb benötigt, um die CIN zu überwinden, sodass es in diesen Läufen früher zur

Niederschlagsauslösung kam als in den Referenzläufen. Es konnten sich außerdem größere und
langlebigere konvektive Systeme bilden, wodurch die Niederschlagsmenge im Vergleich zu den

Referenzläufen höher war. Doch trotz thermisch besserer Bedingungen wurde nicht bei allen An-
strömrichtungen Niederschlag ausgelöst, da sich das Sättigungsdefizit in der mittleren Troposphä-

re hemmend auf die Konvektionsentwicklung auswirkte.
Wenn keine Labilisierung des vertikalen Anfangsprofils vorgenommen wurde, sondern lediglich

das Sättigungsdefizit in der mittleren Troposphäre verringert wurde, war die Entwicklung hochrei-
chender Konvektion mit Niederschlag am stärksten. Durch starke bodennahe Windkonvergenzen

konnte in diesen Läufen die CIN überwunden werden und durch das geringe Sättigungsdefizit in
der mittleren Troposphäre konnte sich hochreichende Bewölkung mit Niederschlag entwickeln.

Um den Einfluss des Sättigungsdefizits genauer zu untersuchen, wurden weitere Läufe durchge-
führt. Dabei wurde die Höhe der Schicht, in der das Sättigungsdefizit verringert wurde, variiert.

Diese Simulationen ergaben einen direkten Zusammenhang zwischen der vertikalen Erstreckung
einer trockenen Luftschicht, dem Zeitpunkt der Niederschlagsauslösung und der Niederschlags-

menge. Je höher die Schicht mit trockener Luft, desto geringer war die Wahrscheinlichkeit der
Niederschlagsauslösung und desto geringer war die maximal mögliche Niederschlagsmenge.
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Wie in dieser Arbeit gezeigt wurde haben die variierten Parameter, Einstrahlung, großräumige
Anströmung, Feuchte und Stabilität, einen großen Einfluss auf die Auslösung hochreichender

Konvektion. Da der Seewind entscheidend zum bodennahen Hebungsantrieb für die Auslösung
hochreichender Konvektion beiträgt, wäre es hilfreich den Einfluss der einzelnen Faktoren auf

charakteristische Eigenschaften des Seewindes zu quantifizieren. Dazu könnte dieser Datensatz
in weiteren Forschungsarbeiten verwendet werden, um dimensionslose Kennzahlen für charakte-

ristische Größen des Seewindes, wie Höhe, Eindringtiefe, Geschwindigkeit und Stärke der See-

windfront, in Abhängigkeit der oben genannten Parameter, zu erstellen. Diese könnten dann mit
Hilfe der Messdaten der HyMeX Messkampagne des IMK für reale Bedingungen überprüft wer-

den. Berücksichtigt werden sollte dabei jedoch, insbesondere bei einer südlichen Anströmung,
dass diese Simulationen ohne Sardinien durchgeführt wurden. Den Einfluss Sardiniens auf die

Auslösung von konvektivem Niederschlag über Korsika untersucht unter anderem Ehmele (2013).
Auch bei einem Vergleich der identifizierten Hotspots für die Auslösung konvektiver Systeme mit

realen Messergebnissen sollte dies berücksichtigt werden.
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