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1. Einleitung

Extreme konvektive Starkwindereignisse werden in Deutschland in Verbindung mit schweren Ge-
witterereignissen vor allem im warmen Sommerhalbjahr beobachtet (Dotzek und Friedrich, 2009).
Dabei konnen diese Starkwindboen Geschwindigkeiten von iiber 50 m s~! und damit hohere
Werte als synoptisch-bedingte Starkwindereignisse (Winterstiirme) erreichen (Markowski und Ri-
chardson, 2010). Hiufig werden dabei Schédden vergleichbar mit denen durch einen FO oder F1
(seltener auch F3) Tornado verzeichnet (Fujita und Wakimoto, 1981; Fujita, 1985), wie beispiels-
weise bei einem der jiingeren Ereignisse in der Ortsgemeinde Framersheim (Rheinland-Pfalz) am
7.7.2015 (Abb. 1.1). Anhand des beobachteten Schadenmusters (zerstorte Décher, entwurzelte
Béiume) und dem im Internet vorhandenen Videomaterial werden Windgeschwindigkeiten zwi-
schen 50 und 70 m s—! (F2) vermutet (persdnliche Kommunikation, Kollmohr Skywarn Deutsch-
land e.V., 2015). Der Oberbiirgermeister des 1600 Einwohner-Ortes schitzte am néchsten Tag den
Gesamtschaden auf acht bis zehn Millionen Euro, wobei insgesamt etwa 60 bis 100 Hauser des
Ortes betroffen waren (Sydow, 2015).

Von konvektiven Starkwindboen sind vor allem Gebiude, aber auch die Land- und Forstwirtschaft
betroffen (Wakimoto, 2001). Durch die auf engem Raum variierende Windrichtung und Windge-
schwindigkeit in der unteren Troposphére besteht auch fiir den Flugverkehr vor allem wéhrend
der Start- und Landephase eine besondere Gefahr (Fujita und Caracena, 1977). Das Ausmal} der
entstehenden Schiden hiingt stark von den Ortlichkeiten ab, an denen die Ereignisse eintreten
(Merz und Emmermann, 2006). Daher ist es von besonderem Interesse, Regionen in Deutschland
zu identifizieren, die hédufiger von konvektiven Starkwindbden betroffen sind und die Ursachen
dafiir, wie zum Beispiel eine Interaktion mit dem Klima, der Stromung, der Landnutzung oder der

Orografie zuerkennen.

Dabei treten konvektive Gewitter als lokalskaliges Wettersystem rdumlich und zeitlich hoch va-
riabel auf, ebenso wie die durch sie hervorgebrachten konvektiven Boen. Bei der geringen Dichte
synoptischer Messstationen ist es daher schwierig, zeitlich und rdumlich homogene, hochaufge-
16ste Informationen iiber die lokal-skaligen konvektiven Boen zu erhalten, um deren Schaden- und
Gefahrenpotenzial besser einschitzen zu konnen. Die verteilten Messungen der Klimastationen
des Deutschen Wetterdienstes (DWD) geben nur ein liickenhaftes Bild der Klimatologie wieder
(Wapler und Trepte, 2012). Des Weiteren werden die iiber Parametrisierungsansitze abgeleiteten

Boen in numerischen Wettervorhersagemodellen hiufig unterschitzt. Die Griinde dafiir sind, dass
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Abb. 1.1: Schiden durch das Starkwindereignis des Mircrobursts iiber Framersheim am
07.07.2015 (© Susanna Mohr, KIT).

deren Bildungsmechanismen noch nicht vollstindig verstanden sind und Unsicherheiten in den
Anfangs- und Randbedingungen bestehen (Sheridan, 2011). Aus diesen Griinden existiert noch
immer ein erhebliches Wissensdefizit iiber die Klimatologie und Statistik konvektiver Starkwind-
boen (Kunz und Ruck, 2013).

Das Ziel dieser Masterarbeit ist, die riumliche Verteilung von konvektiven Béen fiir Deutschland,
basierend auf hochaufgelosten Reanalysedaten, zu identifizieren. Des Weiteren soll untersucht
werden ob, systematische raumliche Unterschiede der Bden vorherrschen, deren Verteilung mog-
licherweise Ahnlichkeiten zu bereits in Deutschland beobachteten Verteilungen schwerer konvek-
tiver Gewittersysteme aufweisen (Puskeiler, 2013). Deswegen werden in dieser Arbeit zunéchst
konvektive Starkwindbden statistisch analysiert, die mit dem regionalen Klimamodell CCLM! des
DWD und den Reanalysen ERA-40 und ERA-Interim als Antrieb berechnet wurden. Dabei wird
den Fragen nachgegangen, inwieweit konvektive Starkwindboden aus hochaufgeldsten Reanalysen
Beobachtungen wiedergeben. Des Weiteren werden konvektive Boen untersucht, die mit Hilfe von
verschiedenen semi-empirischen und physikalisch basierten Boenmodellen (z.B. Wolfson, 1990;
Nakamura et al., 1996) abgeleitet werden. AnschlieBend wird die unterschiedliche Relevanz der in
die Ansitze der Boenmodelle eingehenden meteorologischen Parameter betrachtet mit dem Ziel,

deren Einfluss auf die Modelle zu bestimmen und die resultierenden Unsicherheiten zu evaluieren.

Diese Arbeit lisst sich von Themengebiet an das aktuelle DFG-Projekt ConWinG? am Karlsruher
Institut fiir Technologie (KIT) angliedern, das vom Institut fiir Meteorologie und Klimaforschung
(IMK-TRO) in Kooperation mit dem Institut fiir Hydromechanik (IfH) durchgefiihrt wird (Kunz
und Ruck, 2013). Dabei sollen lokal-skalige schwere konvektive Starkwindereignisse und deren
Wechselwirkungen im urbanen Bereich genauer untersucht werden. So kénnen durch bebaute
Strukturen infolge von Kanalisierungs- und Verwirbelungseffekten die bereits hohen Windge-

schwindigkeiten zusétzlich beschleunigt werden.

!COnsortium for Small-scale MOdeling-Climate Local Model
2Convektive Wind Gust



In der vorliegenden Arbeit wird zunichst in Kapitel 2 ein Uberblick iiber die meteorologischen
Grundlagen gegeben, die fiir das Themengebiet der Arbeit relevant sind. Der erste Teil beschiftigt
sich mit der Theorie der Konvektion und den notwendigen atmosphérischen Bedingungen zur Bil-
dung der konvektiven Wettersysteme, aus denen konvektive Boen hervorgehen. Im zweiten Teil
werden die Entstehung und Charakteristik von konvektiven Béen und deren Parametrisierungsan-
sdtze in numerischen Wettervorhersagemodellen beschrieben. Kapitel 3 beschéftigt sich mit den
verwendeten Datensétze der Arbeit, auf die die Methoden in Kapitel 4 hinsichtlich der genann-
ten Ziele angewendet werden. Anschlielend erfolgt eine Analyse der modellierten konvektiven
Starkwindbden aus CCLM ERA-Interim (CCLM ERA-40), die hinsichtlich ihrer Klimatologie
und ihren statistischen Merkmalen untersucht und mit Beobachtungsdaten beziiglich ihrer Re-
prasentativitit verglichen werden (Kapitel 5). Darauf aufbauend werden weitere Starkwindfelder
basierend auf verschiedenen, konvektiven, semi-empirischen und physikalischen Boenmodellen
diskutiert (Kapitel 6). AbschlieBend werden in Kapitel 7 die wichtigsten gewonnenen Erkenntnis-
se zusammengefasst, diskutiert und ein Ausblick gegeben.






2. Meteorologische Grundlagen

Im ersten Teil des Kapitels werden allgemein die Theorie der Konvektion und die unterschied-
lichen konvektiven Wettersysteme beschrieben, bei denen konvektive Starkwindboen auftreten
konnen. AnschlieBend folgt eine kurze Beschreibung der unterschiedlichen Entstehungs- und In-
tensivierungsmechanismen des Abwinds, der Formen konvektiver Boen sowie der Umgang mit

diesem kleinskaligen Phdnomen in der numerischen Wettervorhersage.

2.1 Theorie der Konvektion

Konvektion beschreibt in der Atmosphire prinzipiell Umlagerungen durch Vertikalbewegungen
der Luft, die mit Energieumsétzen verbunden sind und zur Durchmischung der Luftmasse fiihren.
Sie kann zum Beispiel von selbst, durch vertikale Temperaturunterschiede aus solar aufgeheizten
Luftmassen im Bodenniveau, durch Advektion kalter Luft in der Hohe mit resultierender Labili-
sierung oder allgemein durch Auftrieb aus Dichteunterschieden einsetzen (Liljequist und Cehak,
2006). Konvektion kann aber auch durch externe Faktoren ausgelost werden, wie zum Beispiel
durch synoptische, groBriumige Hebung, Querzirkulation an Fronten, bodennahen Konvergenzen
oder durch Uberstromung von orografischen Hindernissen (Markowski und Richardson, 2010;
Kunz, 2015). Es gibt sowohl trockene als auch feuchte Konvektion, bei der sich konvektive Wol-
ken bilden. Das Wasser spielt bei der feuchten Konvektion mit seinem variablen, temperaturab-
hiangigen Anteil in der Luftzusammensetzung und seinen verschiedenen Aggregatzustinden (fest,
fliissig oder gasformig) eine besondere Rolle. Die Phaseniibergiinge (Kondensation, Verdunsten,
Sublimation) sind mit der Freisetzung (Entzug) von Energie in Form von latenter Wirme eine
wichtige Energiequelle (-senke) bei hochreichenden konvektiven Prozessen. Die freigesetzte (ent-
zogene) latente Energie wird dabei in potenzielle und kinetische Energie umgewandelt, sodass die
Luft im Aufwindgebiet (Abwind) einer konvektiven Gewitterwolke zusitzlich (negativ) beschleu-
nigt wird. Dadurch kann sich feuchte Konvektion unter den richtigen Bedingungen bis in grofie
Hohen fortsetzen (Liljequist und Cehak, 2006). Die in diesem Kapitel aufgefiihrten Gréen und
Feuchtemale sind beispielsweise in der Literatur von Kraus (2004), Holton (2004) und Bolton
(1980) nachzulesen.
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Theorie eines gehobenen Luftpakets

Es ist allgemein schwierig, mit einfachen Mitteln die in der Realitit komplexen, bei Konvektion
ablaufenden Prozesse zu beschreiben und zu berechnen. Daher bedient sich die Theorie verein-
fachter, gendherter und idealisierter Vorstellungen. So wird zur Beschreibung der konvektiven
Prozesse ein definiertes Luftvolumen, ein sogenanntes gehobenes Luftpaket (engl. lifted parcel
theory), betrachtet. Sein Zustand lisst sich als der eines geschlossenen, adiabatischen (massenspe-
zifisch und Energie erhaltend) beziehungsweise bei Kondensation pseudoadiabatischen Systems

getrennt von der Umgebung behandeln (Holton, 2004).

Zustand eines Luftpakets

Der Zustand eines Luftpakets ist iber die thermodynamischen Zustandsvariablen Druck p, Tem-
peratur 7" und Dichte p festgelegt. Der Druck setzt sich nach dem Daltonschen Gesetz aus der
Summe der Partialdriicke mit dem variablen Wasserdampfpartialdruck e zusammen. Es spielt da-
her rechnerisch eine Rolle, wie viel Wasserdampf in einem Luftpaket enthalten ist. Unter Verwen-
dung der virtuellen (hoheren) Temperatur 7, = (1 + 0,608¢)T mit q als spezifischer Feuchte

(Doswell und Rasmussen, 1994) in der Zustandsgleichung fiir ein ideales Gas,
p=pRLTy, 2.1)

kann feuchte Luft rechnerisch wie trockene Luft behandelt werden. Dabei ist Ry, ~ 287 Jkg ' K.
die Gaskonstante trockener Luft. Zur Beschreibung der Hohenlage des Luftpakets kann der Druck
oder die mit der virtuellen Temperatur iiber die barometrische Hohenformel bestimmte geopoten-
zielle Hohe gewihlt werden (Pichler, 1997). Der Druck ist als idealisierte Annahme fiir die Umge-
bung und das Luftpaket gleich, da sich die Untersuchungen auf ein einheitliches Niveau beziehen.
Je nach Temperatur kann das Luftpaket eine bestimmte Menge Wasserdampf aufnehmen, bis es
gesittigt ist. Uber das Sittigungsmischungsverhiltnis 4 oder eine gesittigte spezifische Feuchte
qs kann die maximal mogliche Aufnahme an Wasserdampf bei den vorliegenden Bedingungen
angegeben werden. Je hoher die Temperatur, desto mehr Wasser kann das Luftpaket aufnehmen.
Bei Sittigung entspricht die Temperatur dann der Taupunkttemperatur 7y, die aus der Clausius-

Clappeyron-Gleichung und der Magnusformel fiir den Sattigungsdampfdruck E folgt:

T, = , 22)
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Vertikalbewegung eines Luftpakets

Bei anschlieender Erlduterung der thermodynamischen Zustandsdnderungen, die das Luftpaket
erfahrt, wenn es gehoben wird, bietet sich eine energetische Betrachtung an (Roedel, 2000). Aus-

gangslage dazu bildet der erste Hauptsatz der Thermodynamik:
du = 0q + dw mit dw = —pdv . 2.3)

Allgemein lassen sich mit Gleichung (2.3) Zustandsinderungen des Luftpakets durch einen Ener-
gieaustausch mit der Umgebung dq (z.B. Strahlungsflussdivergenz), Arbeit am Volumen dw (Kom-
pression bzw. Expansion) oder Anderung der inneren Energie du (z.B. Kondensationswirme) er-
kldaren. Fiir die vertikale Auslenkung des Luftpakets gilt allerdings die idealisierte Annahme, dass
es zundchst ausschlieBlich eine trockenadiabatische Hebung erfihrt, bis es die Hohe erreicht
hat, in der Kondensation einsetzt. Dieses Niveau wird bei erzwungener Hebung als Hebungs-
kondensationsniveau (HKN) und bei freier Hebung als Kumuluskondensationsniveau (KKN) be-
zeichnet. Da angenommen wird, dass der Druck des Luftpakets und der Druck der Umgebung
gleich sind, kann die spezifische Wirmekapazitit bei konstantem Druck fiir trockene Luft mit
cp = (%)p:wnst. = 1005J kg~! K~! als Anderung der Enthalpie, in Abhingigkeit von der
Temperatur betrachtet werden. Die Enthalpie ist gegeben durch h = u — pv. Der erste Hauptsatz
(2.3) in Enthalpieform, fiir ein adiabatisch geschlossenes (6(=0) Luftpaket ist dh = vdp mit
dh = ¢,dT und v dem spezifischen Volumen. Bei Hebung expandiert das Luftpaket, um sich
den Druckverhiltnissen im hoheren Niveau anzupassen, und kiihlt sich dabei adiabatisch ab. Im
umgekehrten Fall, wenn das Luftpaket absinkt, erwdrmt es sich adiabatisch. Der Betrag, um den
sich die Temperatur dndert, kann iiber den trockenadiabatischen Temperaturgradienten abgelei-
tet werden. Dieser ldsst sich aus dem ersten Hauptsatz in Enthalpieform mit der hydrostatischen

Approximation dp = —pgdz herleiten:

=7 = é = 0,98 K(100m) . 2.4)
Eine hohere Lage des Luftpakets bewirkt eine hohere potenzielle Energie und eine Verminderung
der Enthalpie beziehungsweise der thermischen Energie. Insgesamt bleibt aber die Energie bei
Vertikalbewegungen erhalten. Das heif3t, es findet eine Umwandlung von thermischer in potenziel-
le Energie statt. Eine Grof3e, die einen Zusammenhang zwischen der thermischen und potenziellen
Energie herstellt und damit hilfreich bei der Untersuchung von Luftmassen ist, ist die potenzielle
Temperatur. Sie kann durch Integration des ersten Hauptsatzes in Enthalpieform mit der Zustands-
gleichung eines idealen Gases und iiber eine Poissongleichung adiabatischer Zustandsénderungen

hergeleitet werden,
Rp

0:T.<p°>°p . (2.5)
P
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Fiir trockenadiabatische Vertikalbewegungen stellt Gleichung (2.5) eine Erhaltungsgrofe dar, ge-
nau wie das Mischungsverhiltnis. Unabhidngig vom Ausgangsniveau des Luftpakets beschreibt sie
die Temperatur, die das Luftpaket erreichen wiirde, wenn es durch Expansion oder Kompression
mit entsprechender trockenadiabatischer Erwdrmung oder Abkiithlung auf pp= 1000 hPa gebracht

werden wiirde.

Ab dem Zeitpunkt, an dem Kondensation auftritt, wird dem Luftpaket zusatzlich Kondensati-
onswirme zugefiihrt. Bei der pseudoadiabatischen Hebung handelt es sich um eine Niherung
bei der wihrend des weiteren Aufstiegs Phaseniibergidnge stattfinden bei denen das kondensier-
te Wasser als Niederschlag irreversibel aus dem Luftpaket ausfillt. Die zugefiihrte Wirme sorgt
fiir eine schwiichere Temperaturabnahme mit der Hohe. Der erste Hauptsatz in Enthalpieform hat
fiir pseudoadiabatische Systeme einen zusitzlichen Term [dr, zur Beriicksichtigung der laten-
ten Wirme. Die spezifische Verdampfungswirme [ ist etwa 2500 Jkg~! K~!. Der feucht- bzw.
pseudoadiabatische Temperaturgradient wird berechnet nach Holton (2004),

lgs
dT 1+ 75
n=——"—="—-"%-__ | (2.6)
0,622012¢,
dz 1+ 7chLTg

Ahnlich zur potenziellen Temperatur wird die dquivalentpotentielle Temperatur 6, definiert, die
bei feuchtadiabatischer Hebung ebenfalls konstant mit der Hohe ist. Sie ist diejenige Temperatur,
die ein Luftpaket hitte, wenn es so lange pseudoadiabatisch aufsteigt, bis das gesamte enthaltene
Wasser aus dem Luftpaket ausfillt, die gesamte latente Warme dem System zugefiihrt wird und
es danach trockenadiabatisch auf 1000 hPa absinkt (Bolton, 1980):

0,2854(1-0,28-)10~3r
0. =T <po> - exp K 3,376 -0, 00254> -r-(140,81- 10*37") .27
D THkN

Bevor Sittigung eintritt, sind 7', p und r des Luftpakets auf der Hohe vom HKN einzusetzen. Bei
Sattigung wird das Sattigungsmischungsverhiltnis r, statt  verwendet. Die dquivalentpotentielle
Temperatur stellt wie die potenzielle Temperatur eine Verkniipfung zwischen der potenziellen und
der thermischen Energie her und beriicksichtigt zusétzlich die latente Energie eines Luftpakets.
Die Temperatur am HKN wird berechnet mit (Bolton, 1980):

2840

TakN = 55. 2.8
HEN = 375 T0(T) — In(e) — 4,805 8

Wenn ab dem Niveau der freien Konvektion (NFK) das Luftpaket wirmer als die Umgebungsluft
und ist, steigt es durch den thermischen Auftrieb von selbst ungehindert bis zur Wolkenobergren-
ze auf. Mit Hilfe des beschriebenen Konzeptes zur Theorie eines gehobenen Luftpakets kann fiir
Luftpakete unterschiedlicher Ausgangsniveaus damit eine idealisierte Hebungs- beziehungswei-
se Senkungskurve konstruiert werden. Dies wird bei der Berechnung der Entstehungshohe des

Abwindes verwendet, die fiir die spitere Anwendung der Béenmodelle benotigt wird.
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Stabilitit

Mit Hilfe von thermodynamischen Diagrammpapieren (Abb. 2.1) kdnnen Luftmassen hinsicht-
lich ihrer Schichtungsstabilitit und verschiedener Indizes ausgewertet werden Kraus (2004). Bei
der Stabilitdtsanalyse wird das Luftpaket nicht mehr entkoppelt von der Umgebung betrachtet,
sondern mit ihr verglichen. Dabei wird der Temperaturverlauf der Atmosphire (Zustandskurve)
mit dem idealisierten adiabatischen beziehungsweise pseudoadiabatischen Temperaturgradienten
verglichen, wodurch sich die in Tabelle 2.1 zusammengefassten Schichtungen und deren bedingte
Ubergangsstadien ergeben. Ebenso kann die Anderung der potenziellen Temperatur fiir ein un-
gesittigtes beziehungsweise die Anderung der pseudopotenziellen Temperatur fiir ein gesittigtes
Luftpaket betrachtet werden. Ist ihre Anderung mit der Hohe groBer als Null, dann ist die Schich-
tung stabil, ist sie gleich null dann ist die Schichtung neutral und wenn sie kleiner als null ist
dann ist die Schichtung der Atmosphire instabil (Holton, 2004). Bei trocken-stabiler Schichtung
kehrt das ausgelenkte, ungesittigte Luftpaket wieder in seine Ausgangslage zuriick, da es sich
starker mit der Hohe abkiihlt als die Umgebungsluft. Dabei kann sich eine harmonische Oszil-
lation mit der Brunt-Viisild-Frequenz N um das Ausgangsniveau einstellen. Bei indifferenter
(neutraler) Schichtung hat die Umgebung im betrachteten Niveau die gleiche Temperatur, so-
dass das Luftpaket auf der erreichten Hohe bleibt. Fiir trocken-instabile Schichtungsformen ist
die Temperaturabnahme der Umgebung groBer als die des Luftpakets, das sich daraufhin zu-
nehmend weiter von seinem Ausgangsniveau entfernt. Die gleiche Definitionen gelten fiir die
feucht-stabile, feucht-indifferente und feucht-instabile (labile) Schichtung fiir den pseudoadia-
batischen Temperaturgradienten und den vertikalen Verlauf der pseudopotenziellen Temperatur.
Ein aktueller Temperaturgradient zwischen trockenadiabatischem und feuchtadiabatischem Tem-
peraturgradienten stellen eine bedingt-stabile oder bedingt-labile Schichtung dar. In ihr kann es
zur Auslosung von Konvektion kommen, muss es aber nicht. Dieser Sonderfall wird im weiteren
Verlauf wieder aufgegriffen und eingehender besprochen. Aus den thermodynamischen Diagram-
men kann auch die konvektiv verfiigbare potenzielle Energie CAPE (engl. convektive available
potential energie) grafisch bestimmt werden. Sie steht fiir die Energie, die einem Luftpaket bei
Konvektion zur Hebung zur Verfiigung steht. In Abbildung 2.1 ist die CAPFE als die Fliche
zwischen der Zustandskurve und der Hebungskurve in Gelb erkennbar. Die C AP E stellt damit in

Tabelle 2.1: Schichtungen der Atmosphire (Vallis, 2006).

‘ Trocken ‘ Feucht
Stabil | -2 < T [ -%L < T,
Instabil | —&& > T | —&L > T,
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diesem Bereich zwischen dem Niveau freier Konvektion NFK und dem neutralen Auftrieb (bei

hochreichender Konvektion oberer Rand der Troposphire) die iiber die Hohe integrierte Auf-

triebskraft B’ dar (Holton, 2004),
CAPE = ,//B’dz. (2.9)

Der Auftrieb ist die durch Dichte- bzw. Temperatur- und Druckunterschiede hervorgerufene auf-
wirts gerichtete Kraft, die auf das Luftpaket wirkt und zu dessen Beschleunigung fiihrt. Der Term
zum Gradienten der Druckstdrungen wird meist vernachléssigt, da dieser fiir die meisten konvek-
tiven Wettersysteme einen geringeren Einfluss hat (siehe Kap. 2.2.1). Der Auftrieb wird damit

niherungsweise berechnet iiber (Holton, 2004),

dw .,  pu—p. _ TL—-Ty
— =B =y ~g :

2.10
dz PL Ty 10

Dadurch kann auf das Potenzial einer Luftmasse fiir hochreichende Konvektion geschlossen wer-
den. Bevor es allerdings zur Auslésung von Konvektion kommt, muss die dem Auftrieb entgegen-
gesetzte Kraft die konvektive Sperre, iiberwunden werden (engl. convective inhibition (C'IN);
sieche Abb. 2.1 in rosa). Uber die C APE kann fiir den Fall, dass die CI N abgebaut beziehungs-
weise iiberwunden wird und Konvektion einsetzt, eine Abschitzung der maximal moglichen Ver-

tikalgeschwindigkeit getroffen werden (Holton, 2004):

Wynaz = V2 - CAPE. 2.11)

Da es in dieser Arbeit um konvektive Boen und damit abwirts gerichtete Windgeschwindigkeiten
geht, wird an dieser Stelle kurz der Bezug zu einer mit der C APE vergleichbaren Grofe her-
gestellt, die auf gleiche Weise iiber den negativen Auftrieb berechnet werden kann. Diese Grofie
beschreibt die konvektiv verfiigbare potenzielle Energie, die von der Entstehungshohe H des Ab-
windes bis zum Boden im gesittigten Abwind in kinetische Energie umgewandelt werden kann,
und wird als DCAPE (engl. downdraft C APFE; Abb. 2.1 in blau) bezeichnet (Emanuel, 1994):

H p_Ty, Po .
DCAPE = —/ g————dz = —/ Ri(T — Ty )d(In(p)) (2.12)
20 TU pH

Analog zum Aufwind kann der Abwind tiber die DC'APE grob abgeschitzt werden mit (Ema-
nuel, 1994):

Winaz = —V2 - DCAPE . (2.13)
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Abb. 2.1: Thermodynamisches Diagrammpapier SkewT-logp mit der CAPE in gelb,
CIN inrosaund DC' APF in blau (modifiziert nach Mohr, 2013).

Konvektive Instabilitiat

Damit Konvektion ausgelost werden kann, muss die Luft moglichst instabil (labil) geschichtet
sein. Labile Schichtungen kénnen jedoch nicht lange und iiber groBe Hohen aufrecht erhalten
werden, da sie sich als Storungen in der Atmosphére sehr rasch wieder abbauen. Zur Labilisie-
rung einer Luftmasse kann es kommen, wenn sich der vertikale Temperaturgradient verscharft
(Groenemeijer, 2009). Zum einen passiert dies, wenn in der Hohe kiltere Luft einstromt oder sich
durch solares Aufheizen des Bodens die dariiber liegende Luftschicht stark erwédrmt. Hier wird
die Instabilitdt erst in hoheren Luftschichten wihrend des Aufstieges des Luftpakets ausgelost.
Des Weiteren kann es eine bedingte Instabilitéit vorliegen, bei der ein Temperaturgradient zwi-
schen trocken- und feuchtadiabatisch vorherrscht. Ob die Luftmasse instabil wird, hingt hier von
der Luftfeuchtigkeit im Luftpaket ab. Bei Sittigung und 06,,,/0z < 0 kann Konvektion ausgeldst
werden. In einer bedingt labilen Schichtung einer trockenen Luftmasse kommt es hingegen selbst
bei erzwungener Hebung durch einen Hebungsantrieb unter Umstinden nicht zu Kondensation,
sodass das Luftpaket keine zusétzliche latente Warme aufnimmt und damit kélter als die Umge-
bung bleibt. In solch einem Fall konnen jedoch Luftpakete aus niedrigeren Hohen, die feuchter
sind, durch Hebung das Kondensationsniveau erreichen, instabil werden und Konvektion auslo-
sen. Dieser Vorgang wird latente Instabilitéit genannt und durch die vertikale Luftfeuchtevertei-
lung bestimmt (Normand, 1938).

Wenn sich eine warme, feuchte Luftmasse unter einer trockenen, kalten befindet und beispielswei-
se durch eine Front die gesamte Luftschicht gehoben wird, kommt es im unteren Bereich schnell
zu Kondensation mit Freisetzung latenter Wéarme und dadurch zunehmender Beschleunigung. Im
oberen Niveau hingegen kiihlt die trockene Luft durch die Hebung trockenadiabatisch ab und es
erfolgt keine oder erst verzogert Kondensation. Der sich dadurch verschirfende vertikale Tempe-
raturgradient fithrt dann zur Instabilitdt der Luftmasse. Diese Labilisierung wird als potenzielle

Instabilitiit bezeichnet und kann explosiv einsetzten.
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Bedingungen fiir hochreichende Feuchtkonvektion

Nach Doswell (1987) miissen fiir die Entwicklung hochreichender Feuchtkonvektion drei Voraus-
setzungen erfiillt sein. Damit es zu dieser Art der Konvektion kommt, muss im Untersuchungs-
gebiet in den unteren Niveaus eine ausreichend feuchte Luftmasse vorhanden sein, damit durch
Freisetzung latenter Wirme bei Kondensation das Luftpaket weiter beschleunigt wird. Die Luft-
masse muss aullerdem eine der angesprochenen konvektiven Instabilitidten aufweisen. Aulerdem
muss das Luftpaket bis zum Kondensationsniveau angehoben und die Konvektion eingeleitet wer-

den.

Konvektive Wettersysteme

Aus hochreichender Feuchtkonvektion konnen sich, abhédngig von den Umgebungsbedingung, un-
terschiedliche Gewittersysteme bilden (vgl. Tabelle 2.2), die mit konvektiven Starkwindbden ver-
bunden sein kénnen. Thre rdumliche und zeitliche Groenordnung liegt im Bereich der Meso-~
Skala (Orlanski, 1975, siehe auch Abb. 2.5). Zur Bildung der verschiedenen Gewittersysteme sind
allgemein die bereits genannten prinzipiellen Bedingungen fiir hochreichende Konvektion sowie
die vertikale Windscherung von zentraler Bedeutung. Bei Betrachtung einer Schicht zwischen
dem Bodenniveau und 6 km Hohe gelten fiir die Scherung Werte bis 10m s~! als schwache, fiir
Einzelzellen ausreichende, 10 bis 20m s~! als gemiBigte fiir Multizellen notwendige und gro-
Ber als 20m s~! als starke Scherung, ab der sich Superzellen entwickeln konnen (Markowski
und Richardson, 2010). Je nach Stérke der Scherung kann der Aufwind entsprechend vom nieder-
schlagsinduzierten Abwind separiert sein. Daraus ergibt sich bei Betrachtung der Lebenszyklen
der Zellen ein direkter Zusammenhang zwischen Stirke und Lebensdauer der Wettersysteme.
Hierzu werden exemplarisch an der Einzelzelle die prinzipiellen Stadien des Lebenszyklus (Abb.
2.2) vorgestellt (Markowski und Richardson, 2010).

Im Cumulusstadium setzt die Entwicklung der Zelle durch die Auftriebskraft ein. Es kommt
zu einer vertikalen, aufwérts gerichteten Beschleunigung der Luftpakete. Ab dem Kondensati-
onsniveau bilden sich Wolken. Die dabei freigesetzte Kondensationswiarme fiihrt zu einer wei-
teren Beschleunigung. Aus den unteren Niveaus stromt kontinuierlich feuchtwarme Luft nach.
Erreicht der Aufwind eine Temperatur von 0°C, erfolgt durch Gefrierprozesse die Umwandlung
zur Mischwolke im oberen Bereich. Hier lagert sich durch Diffusion Wasserdampf an die Eisteil-
chen an und unterkiihlte Tropfchen werden eingefangen. Das Reifestadium ist der Hohepunkt
der Entwicklung, bei dem die Gewitterwolke ihre maximale GroBe erreicht. Schnee, kleine Eis-
teilchen und Graupel fallen aus, die beim Passieren der Schmelzschichthohe zu Regen werden
konnen. Durch den Reibungswiderstand der zu Boden fallenden Hydrometeore vergrofert sich
zunehmend von oben her der Abwindbereich, der durch die Phaseniiberginge weiter verstéirkt
wird. Am Boden breitet sich der Abwind horizontal divergent aus und generiert an der Gren-
ze zur Umgebungsluft eine Boenfront. Im Dissipationsstadium zerfillt das System. Der Ab-
wind dominiert den Aufwind, und das Niederschlagsgebiet erreicht seine maximale Ausdehnung.

Der Abwind und die iiber ihn am Boden ausstromende abgekiihlte Luft trennen den Aufwind
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Abb. 2.2: Lebenszyklus einer Einzelzelle (Markowski und Richardson, 2010)

zunehmend von der feuchtwarmen Luftzufuhr (Energiequelle). Das System schwécht sich ab, bis
es sich auflost (Byers und Braham, 1948).

Die Bildung von konvektiven Boen kann ab der Bildung des Abwinds der Gewitterzellen einset-
zen. Jede Zellform durchlduft einen mehr oder weniger derartigen Lebenszyklus, sodass prinzi-
piell aus jedem Zelltyp konvektive Starkwindboen hervor kommen konnen. Die Auspriagung der
Windbden beziiglich Stirke, Ausdehnung oder Lebensdauer hédngt jedoch erheblich vom Gewit-
tersystem ab. Eine anschlieBende kurze Vorstellung der verschiedenen Gewittersysteme ist an die
Arbeit von Markowski und Richardson (2010) angelehnt.

Multizelle

Mehrere dynamisch gekoppelte Gewitterzellen schlieen sich zu einem selbsterhaltenden Zell-
cluster zusammen, das einen durch die Scherung der Umgebung asymmetrischen Kaltluftausfluss
(engl. coldpool) und eine Boenfront besitzt, an der bei entgegengesetzter Scherung und labiler
Umgebungsluft (z.B trogvorderseitig) neue konvektive Zellen entstehen. Dies kann verbunden
sein mit der Entstehung konvektiver Starkwindboen (Ladd, 1989). Es liegen Zellen in allen Sta-
dien vor (Abb. 2.3), wie fiir die Einzelzelle beschrieben. Das System entwickelt zusétzlich zur
mittleren Stromung eine Eigendynamik, bis die Umgebungsbedingungen nicht mehr ausreichend

erfiillt sind, um neuen Zellen zu bilden. Dann zerfillt das System.

Superzelle

Die Superzelle ist eine grofle, durch starke Windrichtungsscherung rotierende Einzelzelle mit
einem kriftigen, rotierenden Aufwind und meist zwei Abwinden, vorder- und riickseitig mit zu-

gehorigen Boenfronten. Im Laufe ihres Lebenszyklusses ndhern sich die Béenfronten einander an
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und umschlieBen den Aufwind. Die Superzelle wird dann zunehmend von der feuchten und war-
men Luftzufuhr getrennt und zerfillt oder es bildet sich ein neuer Aufwindbereich an der Flanke
des urspriinglichen Aufwinds, sodass sich das System neu regenerieren kann. Die Superzelle wird
auch als Mesozyklone bezeichnet, in der Regel ist sie von extremen Wettererscheinungen (z.B.
konvektiven Starkwindboen, groer Hagel und Tornados) begleitet. Eine trogvorderseitige Lage
in einem Hebungsgebiet, starke vertikale Windscherung, vor allem Richtungsscherung, oft hohe
CAPE, feuchtwarme Luftmassen im Bodenniveau, trockene und kalte Luftmassen in der Hohe

und ein Starkwindband in den unteren Hohen sind notwendige Entstehungsbedingungen.

MCS und MCC

Mesoskalige konvektive Systeme (MCS) beziehungsweise Komplexe (MCC) bilden ein synop-
tisch gesteuertes, groBes, zusammenhingendes Niederschlagsgebiet von mindestens 100 km ho-
rizontaler Erstreckung in einer Richtung, in das einzelne konvektive Zellen eingelagert sind. Ab
einer solchen Ausdehnung gewinnt die Corioliskraft an Einfluss. MCS treten bei mittlerer bis
hoher C APFE hiufig ab dem spéten Nachmittag bis in die Nacht hinein auf und haben eine lan-
ge Lebensdauer. Sie konnen sich direkt nach Konvektionsauslésung zum Beispiel an einer Front
entwickeln (Typ I) oder sich zu einem Verband aus Einzel-, Multi- und Superzellen mit gemein-
samem Coldpool zusammenschlieBen (Typ II). Im Lebenszyklus gibt es eine zusitzliche Intensi-
vierungsphase, in der die Zellen zusammenwachsen. Die Zellneubildung lauft dhnlich ab wie bei
Multizellen.

Gewitterlinien

Gewitterlinien (engl. squalline) sind in einer Linie angeordnete Gewitterzellen mit riickseitigem,
stratiformen Niederschlagsgebiet und dhnlichen Wettererscheinungen wie bei Superzellen. Sie be-
sitzen vorderseitig eine starke Boenfront mit hoher konvektiver Aktivitit, treten meist in Verbin-
dung mit Konvergenzlinien oder Kaltfronten auf und haben eine verhiltnismiBig lange Lebens-
dauer. Ahnlich wie Superzellen benstigen die Gewitterlinien zur Entwicklung eine hohe CAPE
und eine starke vertikale Windscherung (Geschwindigkeitsscherung). Wie bei der Multizelle wer-

den an der Boenfront neue konvektive Zellen gebildet.

Tabelle 2.2: Ubersicht der GroBenordnungen der konvektiven Wettersysteme (Kunz, 2015).

Zellart Lebensdauer Ausdehnung
<
Einzelzelle circalh 2-10km
Multizelle mehrere h 50 km
Superzelle <24h 50 km
MCS/MCC | mehrere h bis Tage(e) 300 km
Gewitterlinie | mehrere h bis Tage(e) 400 km
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Abb. 2.3: Vertikalschnitt durch eine Multizelle (weif}) mit Bereichen von Regen (griin) Ha-
gel (gelb) und verdunstungsgekiihltem in Zugrichtung asymmetrischen Kaltluft-
ausfluss (bau), deren sturmrelative Stromung (schwarze Pfeile) und horizontale
Vorticityverteilung (weiler Kreispfeil) bei anliegender Umgebungsscherung (li-
la Kreispfeil) dargestellt sind. An der vorderseitigen Spitze des Coldpools im
Bereich der Boenfront kann in Zugrichtung durch das entgegengesetzte Vortici-
typaar des Systems und der Umgebung neue Konvektion ausgelost werden (Mar-
kowski und Richardson, 2010).

2.2 Konvektive Starkwindboen

Grundsitzlich definiert der Bach (2015) eine Boe als einen plotzlich auftretenden, kraftigen Wind-
stoB3 aus wechselnder Richtung. Formal gesehen muss der mittlere zehnminiitige Wind innerhalb
weniger Sekunden um mindestens 5 m s~1 iiberschritten werden, damit von einer Windboe ge-

sprochen wird.

Prinzipiell unterscheiden sich dabei turbulente von konvektiven Béen durch ihre Bildungsmecha-
nismen. Wihrend turbulente Béen mit dem Transport von Turbulenz in der Grenzschicht verbun-
den sind (Brasseur, 2001), entstehen konvektive Béen aus den in Kapitel 2.1 beschriebenen kon-
vektiven Wettersystemen als eine der schadenbringenden, extremen Wettererscheinungen dieser
Ereignisse (Wakimoto, 2001; Fujita, 1985). Ausgangspunkt der Entwicklung konvektiver Boen
bildet meist der niederschlagsinduzierte Abwind (engl. downdraft) eines konvektiven Wettersys-
tems. Uber den Abwind kénnen sich konvektive Boen in Form von unterschiedlich ausgeprigten
Fallboen (engl. downburst) bilden. Ebenso konnen durch den Kaltluftausfluss des Abwinds (engl.
coldpool) in Folge von starken Druckgradienten in der Kaltluft konvektive Béen entstehen (Mar-
kowski und Richardson, 2010).

Am Boden wird die konvektive Fallboe nach idealer Vorstellung ndherungsweise ohne gréBere
Energieverluste in die Horizontale umgelenkt und breitet sich dort in alle Richtungen aus (Fujita,
1985), sodass die Horizontalgeschwindigkeit v und die Vertikalgeschwindigkeit w in grober Ni-
herung dhnlich grof sind (Foster, 1958). Spitere Arbeiten von Proctor (1989) und Wolfson (1990)
zeigen jedoch, dass der Zusammenhang auch vom Temperaturgradienten und der horizontalen und
vertikalen Erstreckung des Abwinds und von weiteren Umgebungsbedingungen abhingen kann.
Es ist daher schwierig, aus Abwindgeschwindigkeiten auf exakte horizontale konvektive Spitzen-

bden zu schliefen. Trotzdem bietet diese Herangehensweise eine gute Niherung.
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2.2.1 Entstehungs- und Intensivierungsmechanismen des Abwinds

In konvektiven Wettersystemen (Kap. 2.1) bildet sich im Reifestadium der Zellen ein Abwind aus,
der bodennah verschiedene Formen konvektiver Starkwindbden produziert. Eine zentrale Rolle
bei dessen Entwicklung spielen die Phaseniibergénge und die damit einhergehende Abkiihlung der
Luftmasse mit negativem Auftrieb und vertikalen Druckstorungen. Die Auslosung des Abwinds
und dessen Intensivierung wird durch den Reibungswiderstand der fallenden Hydrometeore unter-
stiitzt. Das Zusammenspiel der einzelnen Prozesse kann tiber die vertikale Impulsbilanzgleichung
beschrieben werden (Wakimoto, 2001; Markowski und Richardson, 2010):

dw 10p 0! co P

S T A A (2.14)
dt r 0z Oy CpD0 ———

5. 1. > 3 4.

wobei . fiir das Mischungsverhiltnis von Wolkenwasser, 1, Regenwasser und r; Eiswasser steht
und ¢, die spezifische Wirmekapazitit bei konstantem Volumen darstellt. Gleichung (2.14) bildet
in Boussinesqg-approximierter Form die Basis einiger konvektiver Béenparametrisierungen (siehe
Kap. 4.3; Wolfson, 1990; Nakamura et al., 1996).

Dynamische Druckstérungen

Der erste Term der Gleichung (2.14) steht fiir den vertikalen Gradienten der Druckschwankun-
gen und ist in den meisten Fillen eher gering, weshalb er oft wie auch bei den in dieser Arbeit
verwendeten konvektiven Boenmodellen (siehe Kap. 4.3) vernachlédssigt wird. Erst bei grofleren
konvektiven Gewittersystemen (z.B. Superzellen) wird dieser Term relevant, da ein starker Druck-

fall in den unteren Hohen verstirkend auf den Abwind wirkt (Klemp und Rotunno, 1983).

Thermischer Auftrieb

Der zweite Term beschreibt die thermische Auftriebskraft, die abhingig vom Temperaturunter-
schied zwischen dem betrachteten Luftpaket und dessen Umgebung ist (vgl. Kap. 2.1). Nach
Houze (1993) hat der Auftriebsterm mit bis zu 80% den groBten Beitrag an der vertikalen Be-
schleunigung des Luftpakets. Der Niederschlag im Abwind sorgt dabei durch Phaseniiberginge
fiir eine weitere Abkiihlung innerhalb des Abwinds. Die Verdunstung von Regen, die Sublimation
von Eisteilchen und Schnee und das Schmelzen von Schnee, Graupel und Hagel entziehen dem
Luftpaket latente Wirme und intensivieren damit den negativen Auftrieb. Die numerische Simu-
lation einer Multizelle von Markowski und Richardson (2010) zeigt, dass die Sublimation von
allen Phaseniibergidngen den hochsten Beitrag zur latenten Kiihlrate leistet und dass eine trockene
Schicht in der Entstehungshohe des Abwinds diesen begiinstigt. Die Abkiihlung muss insgesamt
der trockenadiabatischen Erwidrmung durch den Absinkvorgang iiberwiegen, damit das Luftpaket

weiter absinken kann.
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Thermodynamische Druckstérungen

Der dritte Term in Gleichung (2.14) beriicksichtigt den Auftrieb durch Druckunterschiede, der in
der Theorie des gehobenen Luftpakets (Kapitel 2.1) nicht mit inbegriffen ist. Fiir diese Form des
Auftriebs muss das Luftpaket einen niedrigeren Luftdruck haben als die Umgebungsluft, damit
es weiter aufsteigt beziehungsweise umgekehrt. Im Vergleich zu den anderen Mechanismen ist

dieser Effekt allerdings klein, sodass er meist vernachldssigt wird.

Reibung durch Hydrometeore

Der vierte Term verdeutlicht die Relevanz des Niederschlags fiir den Abwind. Numerische Simu-
lationen beispielweise von Srivastava (1985) und Proctor (1989) zeigten, dass der Term vor allem
von der Groflenverteilung, der Intensitit und der Fallgeschwindigkeit des Niederschlags abhéngig
ist. Nach Houze (1993) kann die Reibung bis zu 20% der Beschleunigung ausmachen. So ha-
ben groBere Teilchen, die schwerer sind und daher schneller fallen, eine grof3ere Reibungsfliche.
Dementsprechend ist der Reibungseffekt vor allem fiir groBen Hagel von Bedeutung. Er spielt

ebenfalls eine Rolle bei der Auslosung des Abwinds und der konvektiven Boen (Proctor, 1988).

Vertikaltransport und Einmischungsprozesse

Durch Integration der Gleichung (2.14) kommt durch den fiinften Term ein zusétzlicher Anteil
zu der Vertikalgeschwindigkeit dazu. Dieser beschreibt den vertikalen Transport von Horizonta-
limpuls aus groeren Hohen und héngt von der groraumigen Hohenstromung ab. Befindet sich
beispielsweise das konvektive Wettersystem im Einflussgebiet eines Starkwindbandes (engl. jet-
stream), konnen iiber den Abwind hohe horizontale Windgeschwindigkeiten zum Boden trans-
portiert werden.

Zusitzlich dazu ist die Temperatur und der Feuchtegehalt der in den Abwind eingebrachten Luft-
pakete von Bedeutung. Laut Knupp (1987) unterstiitzt die Einmischung trockener Luft die Ver-
dunstungskiihlung und Sublimationskiihlung des Abwinds, wodurch der negative Auftrieb ver-
stiarkt wird. Dies gilt besonders fiir Einmischungsprozesse im Bereich der Entstehungshohe des
Abwindes. Gegensitzlich dazu argumentiert Srivastava (1985), dass das Mischen mit der Umge-
bungsluft zu einer virtuellen potenziellen Erwérmung fiihrt, den negativen Auftrieb vermindert
und den Abwind schwicht. Abhingig von der Einmischungshohe und der Entwicklung des Ab-
winds kénnen beide Effekte relevant sein. Laut der Arbeit von Proctor (1989) fordert ein hoher
Feuchtegehalt in den unteren Schichten und trockene Luft im Bereich der Schmelzschicht die
Ausbildung eines starken Abwindes.

Da die Ursachen der Entstehung und Intensivierung der Béen dieselben wie fiir den Abwind sind,
hingt ihre Stirke zusammengefasst von einem hohen Temperaturgradienten und einer feuchten
Luftmasse in den unteren Hohen ab, die das adiabatische Absinken durch Temperatur- und Dicht-
eunterschiede fordert, und von einer trockenen Luftschicht im Bereich der Schmelzschichthdhe,
die die Verdunstungskiihlung erhoht. Je grofler dabei der Eis- und Schneeanteil der Gewitterwolke

ist, desto stérker ist die latente Kiihlrate durch den vergréBerten Einfluss der Sublimation.



18 Kapitel 2. Meteorologische Grundlagen

2.2.2 Formen konvektiver Boen

Abhiéngig von den unterschiedlichen konvektiven Wettersystemen werden iiber deren Abwind
oder dessen Kaltluftausfluss am Boden unterschiedlichen Formen von konvektiven Boen gebildet,
die sich durch ihre Ausdehnung, Intensitit und Lebensdauer voneinander unterscheiden (Fujita
und Wakimoto, 1981; Fujita, 1985; Wakimoto, 2001; Markowski und Richardson, 2010).

Konvektive Fallboen

Uber oder in einem kriftigen Abwind konnen unterschiedlich groBe und starke Fallbden (engl.
downburst) zum Boden gelangen. Das Konzept des Lebenszyklus von konvektiven Starkwind-
bden von Fujita (1985) beschreibt eine unterschiedlich grofie Kaltluftmasse, die sich im unteren
Bereich einer Gewitterwolke ansammelt und anschlielend stark beschleunigt als Abwind zu Bo-
den stiirzt, um sich dort vom Zentrum aus ringformig horizontal in einer verwirbelten Boéenfront
auszubreiten. Dabei sind die héchsten Windgeschwindigkeiten nach dem Bodenkontakt hinter
der Boenfront in dem Ringwirbel zu beobachten (Proctor, 1988), der sich im Laufe des Lebens-
zyklusses eines Downbursts unter horizontaler Ausbreitung und Verlagerung in die Héhe durch
nachstromende Luft verringern. Neben dem stationiren Fall (Abb.2.4 links) kann ein Downburst
auch dynamisch geprigt sein (Abb. 2.4 rechts). In diesem Fall ist er asymmetrisch nach vorn
geneigt, sodass sich hohe Windgeschwindigkeiten hinter der Béenfront in Zugrichtung vor dem
Coldpool ausbreiten. In Superzellen kann der Downburst aufgrund der Rotation der Zelle eben-
falls eine Rotation aufweisen (Markowski und Richardson, 2010). Im Lebenszyklus der in Kapitel
2.1 vorgestellten Wettersysteme konnen an der Boenfront bei neu einsetzender Konvektion weite-
re konvektive Boen ausgeldst werden (Ladd, 1989; McCann, 1994).

Downbursts sind in der horizontalen Ebene meist kleiner als 10 km (Markowski und Richardson,
2010). Die kurzlebigeren und kleinrdumigeren Downbursts mit einem horizontalen Kaltluftaus-

fluss am Boden unter 4 km werden als Microburst bezeichnet (Fujita, 1985). Thre Lebensdauer
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Abb. 2.4: Lebenszyklus eines stationédren (links) und dynamischen Microburst
(rechts; Fujita, 1985).
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betrdgt zwischen 2 und 5 Minuten. Diese werden weiterhin in nasse und trockene Microbursts un-
terteilt. Die nassen Microbursts werden von Niederschlag am Boden begleitet und sind daher im
Gebiet des Abwinds und durch Verwirbelungen an der Béenfront fiir den Betrachter in manchen
Fillen sichtbar (Anhang Abb. A.1). Die trockenen Microbursts treten bei Umgebungsbedingun-
gen auf, in denen der Niederschlag ganz oder zu groen Teilen verdunstet, bevor er den Boden
erreicht hat (Dotzek und Friedrich, 2009). Ab einer Regenrate unter 0,25 mm und Radarreflektivi-
téit kleiner als 35 dBz wird dann von einem trockenen Microburst gesprochen (Wakimoto, 2001).
Diese treten in den USA vermehrt an Tagen mit einer tiefen Grenzschicht und einer hohen Wol-
kenbasis von iiber 3 km auf (Markowski und Richardson, 2010). In Deutschland werden vor allem
nasse Microbursts beobachtet (Dotzek und Friedrich, 2009). In den USA wurden im Gegensatz
zu Deutschland schon mehr Feldstudien zu Downbursts durchgefiihrt. Gatzen (2004) und Dotzek
und Friedrich (2009) zeigten jedoch, dass Downbursts in den USA beziiglich ihrer Intensitédt und
Form mit schweren Ereignissen in Deutschland vergleichbar sind. Es existieren auerdem einige
weitere speziellere Formen von Microbursts, zum Beispiel ein im Englischen mid-air Microburst
genannter Downburst. Dieser trifft wihrend seines Abstiegs auf eine stabile Schicht und setzt
sich durch deren Einfluss nicht bis ins Bodenniveau fort. Andere durchdringen eine bodennahe
Inversion und erreichen unter starker Erwdrmung den Boden. Sie werden im Englischen daher
als heat burst bezeichnet (Markowski und Richardson, 2010). Allgemein sind Microbursts schwer
vorherzusagen und stellen durch die starke Windscherung im unteren Niveau vor allem fiir den
Flugverkehr eine grofle potenzielle Bedrohung dar (Fujita und Caracena, 1977; Wolfson, 1990).
Die Entwicklung vom Cumulusstadium (siehe Kap. 2.1) zum gefdhrlichen Microburst kann in-
nerhalb von wenigen Minuten erfolgen, sodass wenig Zeit fiir eine Vorhersage beziehungsweise
Warnung bleibt McCann (1994).

Als Macroburst werden Downbursts mit einer bodennaher horizontaler Ausdehnung von min-
destens 4 km bezeichnet. Seine Lebensdauer bewegt sich zwischen 5 und 20 Minuten. Es kdnnen
Windgeschwindigkeiten erreicht werden, die mit einem FO oder F1 Tornado vergleichbar sind. In
Einzelfillen wurden bereits Geschwindigkeiten bis F3 beobachtet (Fujita und Wakimoto, 1981;
Fujita, 1985; Markowski und Richardson, 2010).

Konvektive Starkwindboen durch einen starken Coldpool

Ein ausgeprigter Abwind ist keine notwendige Voraussetzung fiir das Auftreten von konvektiven
Boen. In MCS liegen zum Beispiel hdufiger schwéchere Abwinde vor durch das Zusammenwach-
sen einzelner kleinerer Zellen mit schwécheren Abwinden. Gerade diese konvektiven Wettersyste-
me bilden jedoch durch den Zusammenschluss der Kaltluftausfliisse der im System eingelagerten
Zellen einen meso-3-skaligen Coldpool aus. Dieser besteht aus einer kalten Luftmasse, die sich
tiber die Abwinde der Zellen im Bodenniveau anstaut und sich ausdehnt, bis das System zerfillt.
In der Kaltluft treten dabei starke Druckgradienten auf, die ebenfalls schwere Boen verursachen
konnen. Eine weitere giinstige Voraussetzung fiir konvektive Starkwindbden trotz schwachem Ab-
wind ist ein Starkwindband in der mittleren Atmosphére. Dadurch kann horizontaler Impuls iiber

den Abwind zum Boden transportiert werden (Markowski und Richardson, 2010).
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Derecho

Hohe konvektive Boengeschwindigkeiten kommen auch bei grordumigen sogenannten Derechos
vor, die hdufig im Zusammenhang mit einem MCS (MCC) beobachtet werden. Progressive De-
rechos treten vor allem im Sommerhalbjahr auf. Sie wandern entlang einer quasi-stationiren Front
mit bodennahem thermischen Auftrieb in einer Umgebung mit hoher potenzieller Instabilitit und
einem starken mitteltroposphirischen Wind. Serielle Derechos sind im Radar durch mehrere so-
genannte Bogenechos (engl. bow echo) im Zusammenhang mit Gewitterlinien im Bereich eines
Tiefdrucksystems zu erkennen. Serielle Derechos sind dadurch stéirker synoptisch gesteuert, tiber-
queren einen groflen Bereich und treten hiufiger im Frithjahr und Herbst auf. Mischformen der
zwei Typen werden ebenfalls beobachtet Markowski und Richardson (2010). Derartige schaden-
bringende Starkwindereignisse wurden bereits in der Arbeit von Hinrichs (1888) thematisiert und
von Fujita und Wakimoto (1981) wieder aufgegriffen und definiert als Familie von Fallb6enclus-
tern, die sich aus Micro- und Macrobursts zusammensetzen (Fujita, 1985). Angelehnt daran haben
Johns und Hirt (1987) vier Kriterien verfasst, anhand derer Derechos eindeutig identifizieren wer-

den:

1. Zusammenhingendes Gebiet mit einer Hauptachse von mindestens 400 km und Berichten

iiber konvektive Boen groBer als 26 m s~! mit entsprechenden Schadenmeldungen,
2. Berichte in chronologischer Abfolge,

3. Mindestens drei Berichte in 64 km Entfernung zueinander mit konvektiven Bden iiber
33ms~ ! (F1),

4. Weniger als drei Stunden zwischen den Schadensmeldungen.

Corfidi und Mead (2015) geben einen iiberarbeiteten Vorschlag zur Definition eines Derechos ab,
der in seinen Grundziigen stirker physikalisch basiert ist. Die Autoren bezeichnen als Derecho
eine Familie von schadenbringenden Fallboenclustern, die mit einem sich vorwérts ausbreitenden
MCS einhergehen, das wihrend eines Teils seiner Lebensdauer Anzeichen fiir ein oder mehre-
re anhaltenden Bogenechos mit mesoskaligen Wirbeln und/ oder einem riickwirtigen Jet (engl.
rear-inflow jet) zeigt. Die Schadenschneise muss nahezu kontinuierlich verlaufen, sich iiber eine
Breite von mindestens 100 km entlang des groften Teils ihrer Ausdehnung erstrecken und 650 km
lang sein. Der Schaden muss auftreten, nachdem sich die vorlidufigen einzelnen Gewitterzellen zu

einem Coldpool-getriebenen MCS organisiert haben.

In dieser Arbeit wird im Rahmen der Validierung modellierter konvektiver Starkwindbden aus

Reanalysedaten auf Derechoereignisse in Deutschland (siehe Gatzen, 2004) Bezug genommen.
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2.2.3 Modellierung konvektiver Boen in numerischen Wettervorhersagemodellen

Im Allgemeinen zihlen Windbden zu den GrofBen, die aufgrund ihrer kleinrdumigen, lokal-skaligen
und kurzlebigen Eigenschaften in den regionalen Klimamodellen, wie sie in der Arbeit verwendet
werden (Abb. 2.5 eingezeichnet), nicht aufgelost werden kdnnen und als subskalige Phinome-
ne parametrisiert werden miissen. Da sie ein chaotisches Verhalten zeigen, sind sie schwer zu
messen, beziehungsweise schwer vorherzusagen (Sheridan, 2011). Bislang sind ihre Bildungsme-
chanismen noch nicht vollstindig verstanden. Daher gibt es unterschiedliche empirische, semi-
empirische und physikalische Ansétze zur Parametrisierung von Boen (Brasseur, 2001; Sheri-
dan, 2011). Da die Entstehungsmechanismen von konvektiven Boen sich von turbulenten Boen
unterscheiden, werden sie in vielen Wettervorhersagemodellen getrennt voneinander parametri-
siert. Dabei sind geschitzte konvektive Windboen derzeit noch immer mit groen Unsicherheiten
behaftet, und die beobachteten Boen werden hiufig unterschitzt oder seltener auch iiberschitzt
(Schulz und Heise, 2003; Heise, 2006; Hand, 2000). Deshalb gibt es viele verschiedene konvek-
tive Boenmodelle (Sheridan, 2011; Holleman, 2001), von denen einige in Kapitel 4.3 vorgestellt

werden.
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Abb. 2.5: Skalendiagramm der verschiedenen Wettersysteme und Bereich der vom regio-
nalen Klimamodell CCLM mit 7km Auflosung dargestellt wird (modifiziert nach
Kunz, 2015).






3. Datengrundlage

Fiir die Erstellung einer konvektiven Starkwindklimatologie werden hochaufgeloste Reanalyse-
daten des Europidischen Zentrums fiir mittelfristige Wettervorhersage (ECMWF; Abschnitt 3.1)
verwendet. Zur Validierung der modellierten konvektiven Starkwindboden aus den Reanalyseda-
ten stehen Messdaten des DWD zur Verfiigung (Abschnitt 3.2). Der Untersuchungszeitraum wird
auf das Sommerhalbjahr beschrinkt, da in diesem Zeitraum in Deutschland bevorzugt schwere
Gewitterereignisse mit konvektiven Starkwindbden auftreten (Dotzek und Friedrich, 2009). Das
Untersuchungsgebiet bezieht sich auf Deutschland mit einer geografischen Lange von 5,5 °O bis
15,5°0 und einer geografischen Breite von 47 °N bis 55 °N bei einer Anzahl von 110 x 130
Gitterpunkten.

3.1 Reanalysedaten

Eine Klimareanalyse, nach der Definition des ECMWF (2015), beschreibt iiber einen klimato-
logischen Zeitraum realititsnah den vergangenen Zustand der Atmosphére und dessen zeitliche
Anderung. Die Reanalyse wird unter anderem in der Forschung verwendet, da sie im Gegen-
satz zu Messungen an einzelnen Orten groBflichige und langzeitlich konsistente Informationen
zu atmosphérischen Parametern liefert. Es handelt sich dabei um modellierte Datensétze von bei-
spielsweise Druck und Temperatur, die mit einem numerischen Wettervorhersagemodell unter
Assimilation aller verfiigbaren Beobachtungen (z.B. synoptische Stationsmessungen, Bojenmes-
sungen, Satellitendaten, Radiosondenaufstiegen, Flugzeugmessungen) mit Beriicksichtigung der
bekannten Unsicherheiten (z.B. Messfehlern) fiir die Vergangenheit berechnet wurden. Das Mo-
dell wird durch die groe Menge an einflieBenden, aufbereiteten Messdaten in Richtung Realitit
gezogen, sodass ein geschitztes, optimiertes, globales Bild der Parameter iiber den betrachteten
Zeitraum entsteht.

Das ECMWEF verwaltet und betreibt mehrere grof3e globale Reanalyseprojekte. Dazu zéhlen die
Datensitze aus dem Projekt ERA-40 (Uppala, 2005) und dessen Nachfolger ERA-Interim (Dee
et al., 2011). Das Modell, das vom ECMWF zur Berechnung der Reanalysen betrieben wird, ist
das spektrale Modell IFS'. Die ERA-40 Datensitze haben eine Gitterweite von 11,161° (etwa
125 km) auf 60 Schichten mit einer zeitlichen Aufldsung von 6 h und existieren in dem Zeitraum
von 1957 bis 2002. Die ERA-Interim Datensitze haben dagegen eine Gitterweite von 7,143° (etwa
80 km) ebenfalls auf 60 Modellebenen mit einer zeitlichen Auflésung von 6 h. Das Projekt lauft

'Integrated Forecast System
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aktuell seit 1979. Zur Untersuchung kleinskaliger Phiinomene ist die Auflosung der globalen Da-
tensdtze zu gering. Das ldsst sich allerdings auf der globalen Skala aus numerischer Sicht mit
angemessenen Rechenaufwand nur beschréinkt dndern. Durch die Kopplung mit regionalen Aus-
schnittsmodellen konnen globale Reanalysen jedoch herunterskaliert werden. Sie bekommen da-
durch kleinere Gitterweiten und hohere Auflésungen. Vor allem subskalige Prozesse im globa-
len Modell kénnen dann teilweise vom Regionalmodell aufgelost werden. Bei dem numerischen
Wettervorhersagemodell des DWD im Klimamodus, COSMO-CLM (CCLM; Doms, 2011a,b;
Schiéttler und Blahak, 2015) werden die globalen Datensitze durch ein zweifaches Ineinanderein-
betten (engl. nesting) der Ausschnittsmodelle iiber Europa und Deutschland herunterskaliert (Abb.
3.1a). CCLM ist bei einer hohen Auflosung ein konvektionsauflosendes Modell (fiir 7 km in die-
ser Arbeit nicht), das durch die aus den physikalischen Erhaltungsitzen der Impuls-, Energie- und
Massenerhaltung abgeleiteten sogenannten primitiven hydro- und thermodynamischen Grundglei-
chungen fiir kompressible Stromungen feuchter Luft beschrieben wird. Die Modellgleichungen
bilden ein gekoppeltes System partieller nichtlinearer Differenzialgleichungen. Sie stellen ma-
thematisch gesehen ein Anfangswertproblem dar, zu dessen Losung Anfangsbedingungen und
Randwerte notwendig sind. An den Modellgrenzen der regionalen Ausschnittsmodelle werden
die Anfangs- und Randwerte vom jeweils iibergeordneten gro3eren Modellgebiet auf das kleinere
tibertragen und somit das Gebiet aus globaler Sicht gezielt regional schirfer eingestellt. Subskali-

ge Prozesse miissen dennoch parametrisiert werden.

Das IMK-TRO betreibt am KIT zu Forschungs- und Entwicklungszwecken eine Modellversion
von CCLM (hier verwendet: Version 4.8). Die Ausschnittsmodellgebiete der verwendeten IMK-
CCLM Reanalysen sind in Abbildung 3.1b exemplarisch dargestellt. Im Rahmen des Projekts
,2Hochwasserrisiko im Klimawandel*“ des Centre for Disaster Management and Risk Reduction
Technology (CEDIM) entstand 2010 am KIT fiir den Zeitraum von 1971 bis 2000 ein hochaufge-
loster Reanalysedatensatz, der mit ERA-40 Reanalysedaten angetrieben wurde (Berg et al., 2013).
Ein weiterer Datensatz hochaufgeloster Reanalysen kam 2014 fiir den Zeitraum von 1995 bis 2010
in der Arbeitsgruppe ,,Regionales Klima und Wasserkreislauf* am KIT zustande, der mit ERA-
Interim Reanalysedaten angetrieben wurde. Fiir beide Datensitze wurde der gleiche Modellsetup
verwendet mit einer Gitterweite von 0,0625°(etwa 7 km), 40 Modellschichten, stiindlichen Wer-
ten im Bodenniveau und dreistiindigen Werten in den dariiber liegenden Modellschichten. Die
modellierten konvektiven Béen der beiden regionalisierten Reanalysedatensitze werden in dieser

Arbeit in Form von Tagesmaxima verwendet.
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Abb. 3.1: Exemplarische Darstellung (a) der schematischen Modellkette des globalen Mo-
dells und der Ausschnittsmodelle des DWD (2015) und (b) der Gebiete der Aus-
schnittsmodelle der IMK-CCLM Reanalysen (Schipper et al., 2014).

3.2 Beobachtungsdaten

Klimadaten

Der DWD verfiigt iiber eine grole Anzahl an synoptischen Messstationen, an denen unter ande-
rem die stirkste Windbde des Tages gespeichert wird. Fiir den Zeitraum von 1992 bis 2010 liegen
die klimatologischen Zeitreihen der Tagesmaxima der Boengeschwindigkeit an 305 Stationen vor.
Da in dieser Arbeit der Fokus auf Starkwindboen aus konvektiven Ereignissen liegt, werden die
Datensitze mit Blitzdaten des Blitz Informationsdienstes von Siemens? (BLIDS) gefiltert (Mohr,
2015, personliche Kommunikation). Hierzu miissen in einem Radius von 50 km mindestens 5
Wolken-Boden-Blitze innerhalb eines 10 x 10 km? groBen Bereichs registriert werden, damit ein
Tag als Gewittertag gewertet wird. Zusétzlich wurden die Daten auf grofraumige Druckidnderun-
gen gepriift, um starke Boen, verursacht durch grof3skalige Stiirme, weitgehend ausschliefen zu
konnen. Dazu schlieBt eine grobe Filterung iiber ganz Deutschland Boen iiber 18 m s—! bei einer
Druckénderung von 4 hPa aus, da grof3skalige Stiirme mit einem starken Druckabfall verbunden
sind. Im April ist der Einfluss dieser vor allem im Winterhalbjahr dominanten Stiirme im Norden
gegeniiber den konvektiven Starkwindbden noch stirker. Deshalb wird hier zusétzlich noch eine
schirfere Filterung nordlich von 52°N bei Druckdifferenzen ab 2,5 hPa angewendet. Bergstatio-
nen ab einer Hohe von 900 m und Meeres- und Kiistenstationen werden ebenfalls ausgeschlossen.
AuBerdem werden Stationen mit hdufigem Datenausfall ausgenommen, sodass letztendlich 112
Stationen (Abb. 3.2; Anhang Tabelle B.1) zur Validierung der modellierten konvektiven Boen in
Kapitel 5 ausgewihlt werden.

“http://www.blids.de (Zugegriffen: 18.11.2015)
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Radiosondendaten

Fiir die Anwendung der Boenmodelle in Kapitel 5 wird die Schmelzschichthohe benotigt. Wie
bereits im vorherigen Abschnitt angegeben, wird sie mit Hilfe eines an die IMK-CCLM ERA-
Interim Reanalysedaten angepassten, urspriinglich fiir Radiosondenaufstiege entworfenen Fort-
ranprogramms nachtriglich berechnet. Zur Validierung dieser Grofe wurde daher testweise ein
Radiosondendatensatz der Radiosondenstation Stuttgart-Schnarrenberg herangezogen fiir den Zeit-
raum von 1995 bis 2010.
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Abb. 3.2: IMK-CCLM ERA-Interim Modellorografie mit synoptischen Messstationen des
DWD die fiir die Validierung der modellierten Béen verwendet werden (weie
Punkte).



4. Methoden

Bei der Analyse der modellierten konvektiven Boen in Kapitel 5 und bei der Anwendung der
konvektiven Boenmodelle in Kapitel 6 auf die CCLM-Reanalysedaten miissen grole Datensét-
ze untersucht werden. Um fiir das Thema relevante und interessante Effekte aus den Daten zu
extrahieren und darzustellen, eignen sich verschiedene statistischen Kenngrolen (Wilks, 2011)
die hier vorgestellt werden. AuBSerdem werden die in Kapitel 6 verwendeten Ansitze konvektiver

Boenmodelle beschrieben.

4.1 Statistische Kenngrofien

Variationskoeffizient

Der Variationskoeffizient ergibt sich aus der durch den Mittelwert T normierten Standardabwei-
chung der Daten und beschreibt die relative Streuung unabhiingig von der Grolenordnung der
Werte (Hartung et al., 2009). Damit soll besser eingeschitzt werden konnen, ob es sich verhalt-
nismiBig um groBe oder kleine Abweichungen der Werte untereinander handelt. Uberschreitet die

Standardabweichung den Mittelwert, wird der Variationskoeffizient grofer als eins.

Maximum und Perzentilwerte

Fiir eine differenzierte rdaumliche Betrachtung lésst sich das Maximum an jedem Gitterpunkt be-
stimmen. Uber die Wahl des Tages-, Monats- oder Jahresabschnitts konnen zeitliche Variatio-
nen aufgezeigt werden. In einigen Fillen, konnte es sich jedoch bei den Maxima um Ausreifler
handeln. Daher werden bei der Untersuchung der hohen Werte auch Perzentile betrachtet. Zur

Berechnung werden die Daten fiir jeden Gitterpunkt der Gré8e nach geordnet und berechnet:

X (na)+1 n « ungerade
1 : : (4.1)
i(X% +X%+1) n « gerade

Der Wert a bewegt sich zwischen null und eins. Er teilt die geordneten Daten im Verhéltnis o zu
(a — 1) auf. So werden beispielsweise die groten 5% der Werte iiber das 95. Perzentil definiert.
Das 50. Perzentil entspricht dem Median. Unabhéngig von der Verteilung der Daten beschreibt
der Median die mittleren Werte und ist robust gegeniiber Ausreillern.

27
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Schwellenwerte

Da es in dieser Arbeit speziell um extreme Boengeschwindigkeiten geht, kann die Anzahl der
Uberschreitungen eines definierten Schwellenwerts ein sinnvolles Hilfsmittel sein, um Gebiete,
die hédufiger von konvektiven Starkwindbden betroffen sind, zu identifizieren. Der amerikanische
Wetterdienst! (NOAA) gibt als Kriterium eines schweren Gewitters Windboen von mindestens
58 mph (25,9m s~!) an. Bei der European Severe Weather Database (ESWD)?, einer européi-
schen Unwetterdatenbank, konnen Starkwindbden ab einer Geschwindigkeit von 25m s—! ge-
meldet werden. Die Versicherung Mobiliar Schweiz bezieht sich bei konvektiven Starkwindbden
auf einen Schwellenwert von 20 m s~ (Romppainen-Martius, 2015, personliche Kommunika-
tion) wihrend die am IMK-TRO durchgefiihrte Schwellenwertanalyse fiir konvektive Boen aus
DWD Stationsmeldungen 18 m s~! als geeigneten Wert ergibt (Mohr, 2015, personliche Kom-
munikation). Aus diesen Griinden und wegen der niedrigen Werte der modellierten konvektiven

Boen (siehe Kap. 5) werden in der Arbeit 18 m s~! und 20m s~! als Schwellenwerte gewihlt.

Korrelationskoeffizient nach Spearman

Der Korrelationskoeffizient r zweier GroB3en beschreibt die Stirke ihres statistischen Zusammen-
hangs. In dieser Arbeit wird der Rangkorrelationskoeffizient nach Spearman, r, verwendet. Im
Gegensatz zum Produkt-Moment Korrelationskoeffizienten nach Pearson sind keine Annahmen
tiber die zugrundeliegende Wahrscheinlichkeitsverteilung notwendig. Es muss kein linearer Zu-
sammenhang vorausgesetzt werden und die Methode ist robust gegeniiber AusreiBern. Die Daten-
sidtze x1 und 2 werden in Ringe rg eingeteilt und deren Differenz D; fiir jedes der n Wertepaare

berechnet. Falls jeder Rang vertreten ist, kann eine vereinfachte Formel angewendet werden:

n
6> D?
r=1-— 71(:1:271—1)’ wobei  D; =rg(xl;) —rg(x2;). 4.2)

Waurzel der mittleren quadratischen Abweichung

Die Wurzel der mittleren quadratischen Abweichung RM S D ist ein Giitemal fiir die statistische
Ahnlichkeit zweier Datensitze, zum Beispiel zwischen Modelldaten und Beobachtungsdaten. Sie

wird auf folgende Weise berechnet:

1 n
RMSD = |~ Z(mi — 22;)2. (4.3)

i=1
Sind die Datensitze identisch, liegt ihr Wert bei Null. Je groBer das arithmetische Mittel der
absoluten Abweichung ist, desto grofer wird der Wert des RSM D. Das bedeutet, groere Ab-

weichungen werden stirker gewichtet als kleinere.

1hllp://Wwwspc.ncoaa.g()\//faq/#6. 10 (Zugegriffen: 16.11.2015)

https://www.zamg.ac.at/cms/de/dokumente/aktuell/unwettermeldung/eswdmeldekriterien (Zugegriffen: 18.11.2015)



4.2. Taylordiagramm 29

4.2 Taylordiagramm

Mit Hilfe des Diagramms von Taylor (2001) ist es moglich, verschiedene Datensitze (z.B. Mo-
dellsimulationen) untereinander und mit einer Referenz (z.B. Beobachtungsdaten) auf statistische
Ahnlichkeit hin zu untersuchen. Dabei werden die Korrelation 7 (nach Pearson oder Spearman),
der RM S D und die Amplitude der Abweichung (dargestellt durch die Standardabweichung) der
Modelle o2, und der Referenz o grafisch in einem zweidimensionalen Raum abgebildet. Der ma-
thematische Zusammenhang der statistischen GroBen ist durch die Ahnlichkeit zum Kosinussatz
gegeben:

RMSD = 02, 4 0% — 20,,0,7 . (4.4)

Durch eine Normierung der Datensétze mit der Referenz ist es moglich, eine normalisierte Statis-
tik zu erhalten. Dadurch konnen Simulationen unterschiedlicher Einheiten im selben Diagramm
abgebildet werden (Abb. 4.1). Negative Korrelationen werden durch die Erweiterung um einen
weiteren Quadranten darstellbar. Die Referenz hat definitionsgemé8 einen RM.SD von null und
eine Korrelation von eins. Jedem weiteren zum Vergleich mit der Referenz herangezogenen Mo-
dell ist ein Punkt im Diagramm zugeordnet, dessen Position iiber die drei oben beschriebenen
Groflen und ihre Achsen genau festgelegt ist. Die Standardabweichung ist iiber die Entfernung
zum Ursprung definiert, die Korrelation iiber die radiale Distanz zur x-Achse und der Wert des
RM S D iiber den radialen Abstand zur Referenz. Das bedeutet, je niher der Punkt des betrachte-
ten Modells an der Referenz liegt, desto groBer ist der statistische Zusammenhang zwischen der

Referenz und dem Modell.

Standardabweichung
i ~ . N o o o
s N @ 3 5 N R
8 & 8 & 8 & 8
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a

Abb. 4.1: Taylordiagramm einer beliebigen Variable fiir verschiedene Modelle und einer
Referenz.
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4.3 Konvektive Boenmodelle

Die in Kapitel 6 angewendeten Béenmodelle, mit deren Hilfe eine Klimatologie konvektiver
Starkwindboen erarbeitet werden soll, werden an dieser Stelle einzeln vorgestellt. AnschlieBend
folgt eine allgemeine kurze Ubersicht zu konvektiven Boenmodellen. Wenn keine klaren Anga-
ben verfiigbar waren wurde in dieser Arbeit fiir die Temperatur und die potentielle Temperatur die

virtuelle und virtuelle potentielle Temperatur verwendet.

Wolfson (1990)

Im Zusammenhang mit einigen schweren Flugzeugunfillen setzte sich Wolfson (1990) mit dem
Verstindnis und der Vorhersage von Microbursts auseinander. Im Zuge dessen entwickelte er eine
semi-empirische konvektive Boenparametrisierung. Basierend auf einer vereinfachten Form der
Boussinesg-approximierten vertikalen Bewegungsgleichung,
/ /
dw 0 D,

gl o) =Pz 4.
a =95, e ) PO (4-)

identifiziert Wolfson die verschiedenen Antriebe des Abwinds. Dabei ist w die Vertikalgeschwin-
digkeit, ¢ die Zeit und g. Die potenzielle Temperatur der Umgebung ist 6y und ¢’ ihre Differenz
zur potenziellen Temperatur des Luftpakets. Das Massenmischungsverhiltnis von Fliissigwasser
und FEis ist (r(cM) + r;), die Druckschwankungen p/, variieren nur mit der Hohe z und py ist
die Dichte der Umgebung. Der letzte Term in Gleichung (4.5), der Druckschwankungen und Rei-
bungseffekte beschreibt, wird in den néchsten Schritten vernachléssigt, da er zu einem groflen
Anteil vom Abwind selbst hervorgerufen wird. Die linke Seite l4sst sich approximieren zu:

dw w

Fri (7)z- (4.6)

Unter anschlieBender Substitution der approximierten linken Seite und Integration der rechten
Seite der Gleichung (4.5) iiber die Hohe zeigt sich folgende Abhéngigkeit des Abwinds:

w? ~ - Az 4.7

Die vertikale Erstreckung des Abwinds Az kann nach der Arbeit von Knupp (1987) mit dem
Ubergangslevel Hy,. (engl. transition level) in Zusammenhang gebracht werden. Dieses Level be-
findet sich in der Hohe, in der der Temperaturgradient von trockenadiabatisch auf feuchtadia-
batisch wechselt. Die Antriebe 1) setzen sich aus einer Niherung des Auftriebs- und des Nie-
derschlagsterms zusammen. Proportionalititen zu den relevanten Parametern werden durch die
Arbeit von Srivastava (1985) untersucht. Damit wird der Auftriebsterm durch den quadratischen
Temperaturgradienten I'? und der Niederschlagsterm iiber das Niederschlagsmischungsverhiltnis
@ = (T(c4r) + 7i) mit der Tiefe des Niederschlagskerns D charakterisiert. Durch numerische

Modellstudien zu den beschriebenen Abhingigkeiten entwickelte Wolfson eine quantitative semi-
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empirische Gleichung zur Berechnung der maximalen Abwindgeschwindigkeit:

2 7,3I‘2+9,75qr-D—480‘

wmam - 3’ 3

Hy,. (4.8)

I' wird vom Boden bis zur Schmelzschichthche in K km~! berechnet. Das Niederschlagsmi-

—1 eingesetzt und kann aus der Niederschlagsrate R in mmh~!, der

schungsverhiltnis wird in g kg
vertikalen mittleren Dichte der Standardatmosphire (Boden bis 5 km) von 0,968 kg m~3 und der
Fallgeschwindigkeit 5 m s~ fiir Regen und 10 m s~! fiir Hagel gewonnen werden (Nakamura
et al., 1996; Holleman, 2001). Alternativ kann er im Produkt mit der Tiefe des Niederschlags-
kerns iiber den vertikal integrierten Fliissigwasseranteil aus Radarbeobachtungen abgeleitet wer-
den (Holleman, 2001). Das Ubergangslevel H,, ist in Kilometern anzugeben.

Der in Gleichung (4.5) vernachléssigte dritte Term spielt bei der Verkniipfung des Abwinds und
des Kaltluftausflusses wieder eine Rolle. Er beeinflusst den horizontalen Druckgradienten und lie-
fert mit der Massen- und Energieerhaltung, in Abhiingigkeit von der horizontalen und vertikalen
Erstreckung des Abwinds, einen Zusammenhang zwischen der horizontalen Windgeschwindig-
keit v und w. Die Nédherung, von der Vertikalgeschwindigkeit auf die Horizontalgeschwindigkeit
zu schlieBen ist dadurch begriindet, dass das Verhiltnis zwischen v und w immer mindestens
den Wert 1 annimmt. Das bedeutet, die berechneten maximalen Abwindgeschwindigkeiten sind

mindestens ebenso grof3 wie oder grofer als die horizontalen Boengeschwindigkeiten.

McCann (1994)

Basierend auf den Arbeiten von Wolfson (1990) und Proctor (1989) entwickelte McCann (1994)
einen neuen Windindex mit dem Namen WINDEX (WI) zur Bestimmung eines Microburstpoten-
zials. Dieser lédsst sich zum Beispiel aus Radiosondenaufstiegen in der Umgebung von potenziel-

len Microbursts berechnen:

WI=5. \/Hqu(F2 — 30+ — 2gm) - 4.9)

Die maximale Vertikalgeschwindigkeit des Abwinds wird iiber WI in kn angegeben, H,, ist die
Schmelzschichthohe in km, ¢; das mittlere Mischungsverhiltnis im untersten Kilometer und ¢,,
das Mischungsverhiltnis auf der Hohe der Schmelzschicht in g kg~'. Zur Verhinderung einer
Uberschitzung der Boen in trockenen Microbursts wurde der Term R, = & < 1 eingefiihrt.
Die Temperaturdifferenz der virtuellen Temperatur zwischen dem Bodenniveau und H,, ist in
K km~! einzusetzen. Bei Werten fiir I' < 5,5 K km~! wird die Wurzel negativ und das Ergeb-
nis komplex. Diese Fille werden von der Berechnung ausgeschlossen. Die iiber die Gleichung
(4.9) berechnete Windgeschwindigkeit gilt als Orientierung bei der Béenvorhersage. Sie dient als
Hilfe zur Einschidtzung von microburstbegiinstigenden Luftmassen und ist aktuell ein routinemé-
Big im numerischen Wettervorhersagemodell der NOAA ausgegebener Parameter. Zieht eine alte
Boenfront mit neu einsetzender Konvektion senkrecht auf einen Bereich mit maximalen WIN-

DEX Werten zu, herrschen gute Bedingungen fiir einen Microburst.
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Geerts (2001)

Geerts (2001) entwickelte den von McCann (1994) eingefiihrten WINDEX weiter durch Hinzufii-
gen eines Terms, der den vertikalen Transport vom Horizontalimpuls aus der Hohe beriicksichtigt,
wobei er die unterschiedlichen Einfliisse, die zu starken Windbden fithren, genauer untersuchte.
Der Parameter WINDEX fingt die Umgebungsbedingungen feuchter oder trockener Microbursts
ein und kann das Microburstpotenzial gut abschitzen, ist aber laut Geerts nicht allgemein zur Vor-
hersage von Starkwindbden aus Gewitterereignissen anwendbar. Daher wurden die Grenzen des
Index getestet und die Vorteile einer Erweiterung durch den vertikalen Transport vom Horizonta-
limpuls aus hoheren Niveaus analysiert. Schwierigkeiten ergeben sich bei der Datengrundlage, da
sich nicht alle Stationen in unmittelbarer Ndhe zu Radiosondenstationen befinden und die Auf-
stiege zu den synoptischen Hauptterminen stattfinden, die oft vor oder nach einem Ereignis liegen.
Korrelationen der WINDEX Werte mit Beobachtungsdaten aus Radiosondenaufstiegen iiber New
South Wales (Australien) der verfiigbaren Boenereignisse ergaben geringe Werte. Daher modifi-
zierte Geerts (2001) WINDEX zu GUSTEX (GU in kn):

GU = aWI + 0, 5U500 . (410)

Der Parameter WI wird nach der Gleichung (4.9) berechnet, usqg ist der Betrag der Windge-
schwindigkeit im 500 hPa Niveau und « ist eine Konstante zwischen 0 < « < 1. Der Wert von
a wurde passend zu den mittleren beobachteten Boen gewihlt und auf 0,6 festgelegt. Uber p"l"’%
mit p als Dichte im 500 und 1000 hPa Niveau wird der konstante Wert 0,5 in Gleichung (4.10)
abgeleitet. Fiir GUSTEX ergab sich in der Arbeit von Geerts (2001) eine hohere Korrelation zu
Beobachtungsdaten als fiir WINDEX, wobei trotzdem Boen kleiner als 55 kn iiberschétzt und

groBBere unterschitzt wurden.

Dotzek und Friedrich (2009)

Im Rahmen des Projekts VERTIKATOR im Juni und Juli 2002 wurde in Siiddeutschland eine
Messkampagne durchgefiihrt, bei der mit dem C-Band Polarisations-Doppler Radar POLDIRAD
des Deutsches Zentrum fiir Luft- und Raumfahrt (DLR) und seinem bistatischen Messnetz ein
Windvektorfeld eines Downbursts aufgezeichnet wurde. Es bestitigte sich dabei die Annahme,
dass das Schmelzen von kleinem Hagel und Graupel beim Auslosemechanismus von feuchten
Downbursts wichtig ist Dotzek und Friedrich (2009). Zur Vorhersagbarkeit des Downburstpo-
tenzials wurden die Parameter WINDEX (McCann, 1994) und GUSTEX (Geerts, 2001) in der
Nihe von Radiosondenaufstiegsstationen untersucht und eine neue Formulierung des Parameter
GUSTEX vorgestellt:

GU = WI + (u) , mit  (u) = (4.11)
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Die Autoren stellten fest, dass die fiir GU in dem Ansatz von Geerts (2001) verwendete Kon-
stante o empirisch ist und zeitlich oder rdumlich variiert. Deshalb tritt sie in der umformulierten
Gleichung (4.11) nicht mehr auf. Genau wie bei Geerts (2001) wird in dieser Studie der Vertikal-
transport von Horizontalimpuls aus hoheren Niveaus beriicksichtigt. Dies geschieht durch einen
dichtegewichteten mittleren Wind (u) zwischen 1 bis 5 km. Es zeigte sich dabei, dass die mo-
difizierte GUSTEX Variante von Dotzek und Friedrich (2009) fiir die Einzelfallstudien wihrend
des Projekts VERTIKATOR und einigen weiteren einzelnen Situationen iiber Siiddeutschland
vielversprechende Ergebnisse lieferte, aber weitere Validierungen mit grofleren Datensétzen noch

notwendig sind.

Nakamura et al. (1996)

Nakamura et al. (1996) entwickelte eine physikalisch basierte Parametrisierung fiir konvektive
Boen, die sowohl bei Gewitterereignissen im Sommer als auch fiir eingelagerte Konvektion in
Gewitterlinien oder Fronten groflerer Winterstiirme anwendbar ist. Die Simulationen hierzu wur-
den mit dem Modell des englischen Wetterdienstes (UK MetOffice; Shutts und Gray, 1994)
durchgefiihrt, in dem konvektive Wolken aufgelost werden. AnschlieBend wurden die geschitzten
Boen mit Beobachtungsdaten evaluiert, wobei zwei relevante Prozesse im Vordergrund standen.
Zum Einen die Produktion von Horizontalimpuls durch die Druckgradientkraft, da der konvektive
Abwind gezwungen ist, sich am Boden horizontal auszubreiten. Zum Anderen der Transport von
Horizontalimpuls tiber den Abwind aus hoheren Atmosphéarenschichten bei vertikaler Windsche-
rung. Das Ziel war, eine automatisierte Methode zu entwickeln, um diese anschlieBend fiir die nu-
merische Wettervorhersage operationell zu nutzen. Die zugrunde liegende Annahme der Methode
ist die Energieerhaltung. Der in das Paket fallende, verdunstende oder schmelzende Niederschlag
und der ausfallende Niederschlag kiihlen das Luftpaket und sorgen fiir einen negativen Auftrieb.
Das Luftpaket erfdhrt eine abwirts gerichtete Beschleunigung. Es besitzt dann die urspriingliche
kinetische Energie und den Zuwachs, den es durch die Integration des negativen Auftriebs iiber die
Tiefe des Abwinds erlangt. Beim divergentem, horizontalen Ausstromen des Abwinds am Boden
soll kein Energieverlust auftreten, sodass sich folgende Gleichung fiir eine maximale horizontale

mogliche konvektive Boe aufstellen ldsst:

(NG
Vgust = \// 29 (0 + q7»> dz + V(H)2 . (412)
0

Diese maximale Geschwindigkeit v, bezieht sich auf die Luftpakete, die sich am Boden in der-

selben Richtung wie in ihrer urspriinglichen Hohe ausbreiten. Die mittlere potenzielle Temperatur
der Umgebung ist § und Af das Temperaturdefizit zwischen dem Abwind und der Umgebung. Um
den Algorithmus in der operationellen Wettervorhersage verwenden zu konnen, ist es notwendig,
die Entstehungshohe des Abwinds abzuschitzen und das Integral aus Gleichung (4.12) zu ap-
proximieren. Bei Gewitterereignissen im Sommerhalbjahr entsteht der Abwind in der Hohe der
Schmelzschicht, die iiber die Nullgradhohe der Feuchttemperatur abgeschétzt wird (Fawbush und
Miller, 1954). Im Winter entsteht der Abwind oberhalb dieser Schicht, wobei folgende Annahme
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getroffen wird: Wp + 0,25Wp < H < Wp + 0,5Wp. Die Wolkenbasis ist mit Wg und die
Tiefe der Wolke mit Wp bezeichnet. Diese Abschitzung wird im Winterhalbjahr aus Mangel an
Information tiber den tatsichlichen Wert von H verwendet. Es zeigt sich in der Studie, dass die
Wahl der Hohe H entscheidend ist. Laut Nakamura et al. (1996) lisst sich die Hélfte des pro-
zentualen Fehlers von vg,s durch den prozentualen Fehler der Schitzung der Entstehungshhe
des Abwinds erkldren. Die einfachste Formulierung der Gleichung (4.12) ergibt sich, wenn das
Temperaturdefizit am Boden iiber den halben Bodenwert genihert wird und g, als hohenkonstant

angenommen wird:
R

=—". 4.13
3600pv ¢ ( )

ar

Die Dichte p ist etwa 1 kg m~3 und die Fallgeschwindigkeit v § circa 5 m s~! fiir Regen und
10 m s~! fiir Hagel. Die Regenrate R wird in mm h~! eingesetzt. Zur Evaluierung der Glei-
chung (4.12) wurde eine weniger akkurate, aber schnellere Formulierung angewendet, bei der nur
die maximale Bde des gesamten Gebietes bestimmt und zwei Konstanten, & < 1 und 3, einge-
fiihrt wurden, um die Terme zu gewichten (vgl. Gl. (4.15)). Dabei stellte sich in der Arbeit von

Nakamura et al. (1996) heraus, dass der Term v(H) fiir die Berechnung der Béen wichtig ist.

Hand (2000)

Der NIMROD Algorithmus von Hand (2000) des UK MetOffice zur Bestimmung der maximalen
konvektiven Boengeschwindigkeit berechnet zwei Boengeschwindigkeiten, ndmlich eine Sche-

rungsboe und eine konvektive Bée nach Nakamura et al. (1996):

AT
Veon = \/gTb “H + 2gq,H + v(H)?. (4.14)
ar

Die groBere der konvektiven Boe oder Scherungsboe ergibt die maximal vorhergesagte Boe. Die
Parametrisierung fiir konvektive Boen springt an, wenn in der Gitterzelle ein konvektiver Nie-
derschlag mit R > 0,1 mm h™! auftritt. Der erste Term in Gleichung (4.14) beschreibt den Auf-
triebsterm. Die Entstehungshohe des Abwinds H wird festgelegt iiber die Hohe zwischen der
zweiten Modellschicht und maximal 5 km, die der Nullgradhohe der Feuchttemperatur am néchs-
ten kommt. T}, ist die iiber H gemittelte Temperatur. Die Bodentemperatur des Abwinds wird
dann bestimmt, indem das Luftpaket pseudoadiabatisch von H zum Boden gefiihrt wird. Die Dif-
ferenz dieser Temperatur zur Bodentemperatur ergibt die Kiihlung durch den Abwind ATy. Der
zweite Term in Gleichung (4.14) steht fiir den Einfluss des Niederschlags. Hier wird die maxi-
male Regenrate R aus einer 5 km hohen Luftsiule ermittelt. Uber Gleichung (4.13) wird dann g,
bestimmt. Der letzte, dritte Term stellt den Vertikaltransport von Horizontalimpuls aus der Hohe
H im Modell dar.
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Tabelle 4.1: Ubersicht der verwendeten konvektiven Béenparametrisierungen.

Name/Institution Gleichung Quelle Notiz
a2 5 .D—
w2, = DA H9.7597: D480  pp, Wolfson (1990) Hy, transition level
D Tiefe des Niederschlagskerns
Windex (NOAA) WI=5". \/Hm Rq(l"2 — 30+ q; — 2qm) McCann (1994) (WI) in kn
—_q
Rq =13
Index m = melting level
GUSTEX GU = aWI + 0,5 us00 Geerts (2001) a=0,6 (emp. angepasst)
GUSTEX (mod.) GU = WI + (u) Dotzek und Friedrich (2009) < u > dichtegemittelt (1- 5 km)
Veon = \/fOH"" 2g (% + q,«) dz + V(Hpm)? Nakamura et al. (1996) Hp (T = 0)
Uk MetOffice Veon = \/q ,ﬁsi Hpy 4 29qrHp + v(Hp)2 Hand (2000)
DWD (COSMO) Veon = \/a Jfmag (% + qu) dz + BV (Hpm)? Schulz und Heise (2003) a=0,28=0
Heise (2006) v = 1(bzw.0)
Peopn > 0.0155m

Heise (2006)

Eine Version des Ansatzes von Nakamura et al. (1996) wird auch im numerischen Wettervorher-
sagemodell COSMO des DWD verwendet, seitdem zwischen konvektiven und turbulenten Béen
unterschieden wird und diese getrennt parametrisiert werden. Die maximale konvektive Bée wird
iiber den Auftriebs- und Niederschlagsterm und den horizontalen Impuls, der iiber den Abwind

zum Boden transportiert wird, bestimmt:

H Af
Veon = \/a/ 29 (9 + 'yqr> dz 4 BV(H)?. (4.15)
0

Die Definition der GroBen ist dquivalent zu Nakamura et al. (1996). Den Unterschied zu der

Formulierung der Gleichung (4.12) von Nakamura bilden, die in Gleichung (4.15) enthaltenen
Gewichtungsparameter «, 5 und 7 der Terme. Im Zuge von Evaluierungen wurde oo = 0,2 em-
pirisch festgelegt, 5 = 1 und v = 0 gesetzt, da dieser Term problematisch ist bei zu geringen
Niederschlagsmengen ist (Schulz und Heise, 2003). Mit der Zeit wurde entschieden auch 8 = 0
zu setzen, da es im Fall von leichter Konvektion und einem Starkwindband in der Hohe zu massi-
ven Uberschitzungen von v, kommen kann (Heise, 2006). Die Parametrisierung springt erst bei
einem konvektiven Niederschlag von R > 0,015 mm h~! an, da die Auftrittswahrscheinlichkeit
konvektiver Boen sonst iiberschitzt wird. Die vorhergesagte maximale Boe ergibt sich am Ende

ebenfalls aus dem Maximum der turbulenten und der konvektiven Boe:
Vgust = max(vcona Uturb) . (4.16)

Auf dieser Parametrisierung beruhen die in dieser Arbeit in Kapitel 5 analysierten modellierten
konvektiven Boen, die als Parameter des CCLM ausgegeben wurden. Mit den restlichen bespro-
chenen konvektiven Boenmodellen werden zum Vergleich in Kapitel 6 weitere Starkwindfelder
konvektiver Boen berechnet und diese analysiert. Das tibergeordnete Ziel ist, daraus eine konvek-
tive Starkwindklimatologie abzuleiten. Im Vorfeld wurden dazu einige weitere Verfahren betrach-

tet, bevor die bereits vorgestellten Béenmodelle ausgewéhlt wurden.
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Ubersicht iiber weitere konvektive Béenmodelle

Empirische Boenmodelle beruhen auf Beobachtungen relevanter meteorologischer Parameter, die
Einfluss auf die Boengeschwindigkeit haben und verkniipfen diese. Dazu zéhlen beispielswei-
se auch Regressionsmodelle (statistische Modelle). Basierend darauf wird versucht, die Auftre-
tenswahrscheinlichkeit konvektiver Boen abzuschitzen. Sind nicht alle physikalischen Prozesse
vollstidndig bekannt, haben statistische Modelle eine gute Chance, den Effekt aller wirkenden Pro-
zesse einzufangen. Jedoch ist das jeweilige Modell stark abhéngig von der Wahl der eingehenden
Groflen (damit vom Untersuchungsgebiet). Weitere Effekte wie zum Beispiel Leewellen oder Ka-
nalisierungseffekte konnen nicht direkt beriicksichtigt werden. Die Evaluierung und Verbesserung
dieser Ansitze stellt sich ebenfalls als schwierig heraus (Sheridan, 2011). Ein solches statistisches
Modell nach Ivens (1987) beispielsweise zur Vorhersage maximaler Windgeschwindigkeiten aus
Gewitterlinien basiert auf zwei multiplen Regressionsgleichungen, die die potenzielle Feuchttem-
peratur, die Tagesmaxima der bodennahen Temperatur und die Windgeschwindigkeit in unter-
schiedlichen Hohen verkniipft. Im Ansatz nach Stewart (1991) dagegen wird die Béengeschwin-
digkeit tiber den vertikal integrierten Fliissigwasseranteil und die EchoTop Hohe basierend auf
Radardaten empirisch abgeschitzt. In die Berechnung der Windbden in der Arbeit von Kuche-
ra und Parker (2006) gehen die zwei Groen, DCAPE und maximale Windgeschwindigkeit iiber
der instabilen Schicht ein. Eine weitere Herangehensweise nach Bukharov et al. (2008) ist eine
Hauptkomponentenzerlegung der Windgeschwindigkeit, bei der eine der vier Hauptkomponenten
den konvektiven Anteil darstellt. Eine auf der Windscherung zwischen 850 hPa und 950 hPa ba-
sierende konvektive Windkomponente liefert die Arbeit von Bechtold und Bidlot (2009). Dieser
Ansatz wird im ECMWF verwendet. Er unterscheidet sich dahingehend von den bereits vorge-
stellten, dass jede Boe sowohl einen turbulenten als auch einen konvektiven Anteil beinhaltet, der
zum mittleren Wind in 10 m dazu addiert wird.

Im Gegensatz dazu existieren verschiedene konvektive Boenparametrisierungen, die auf einem
konzeptionellen Ansatz beruhen, wie die bereits vorgestellten konvektiven Béenmodelle. Diese
Parametrisierungen heben sich von rein empirischen Ansitzen ab, da sie auf den zugrunde lie-
genden physikalischen Entstehungs- und Intensivierungsmechanismen beruhen und versuchen,
die Effekte der dahinter stehenden Prozesse abzuschitzen. Mit dem wachsenden Verstindnis der
in Gewitterereignissen ablaufenden Prozesse konnen physikalische konzeptionelle Ansétze somit
weiterentwickelt und verbessert werden. Daher liefern diese Ansétze bei kontinuierlicher Weiter-
entwicklung die robusteren Ergebnisse (Sheridan, 2011).

Das Auswahlkriterium fiir die verwendeten Modelle (siehe Tabelle 4.1) war die Durchfiihrbarkeit
mit der Datengrundlage in der vorgegebenen Zeit und ein semi-empirischer oder physikalischer
konzeptioneller Aufbau, durch den die zugrunde liegenden physikalischen Prozesse beschrieben

werden konnen.



5. Analyse modellierter konvektiver
Starkwindboen in Reanalysedaten

5.1 Statistische Kenngrofien

Im ersten Teil des Kapitels werden konvektive Starkwindbden, die mit zwei regionalisierten Re-
analyseldufen (Antrieb: ERA-40 und ERA-Interim; siehe Kap. 3.1) modelliert wurden, hinsicht-
lich ihrer raumlichen und zeitlichen Verteilung genauer untersucht. Anschlieend erfolgt im zwei-

ten Teil eine Verifikation der modellierten Boen durch Beobachtungsdaten.

IMK-CCLM ERA-40

Zeitlich betrachtet treten konvektive Starkwindboen vorwiegend im Sommerhalbjahr auf. In den
USA werden vor allem im Juni und Juli ab der Mittagszeit bis in die Nacht hinein konvektive
Spitzenbden beobachtet (Wakimoto, 2001). Laut Dotzek und Friedrich (2009) gilt dies auch fiir
Deutschland, was sich anhand der untersuchten modellierten konvektiven Boen tiber Deutschland
bestitigen ldsst. Im Laufe des Sommerhalbjahres verschiebt sich im Histogramm in Abbildung
5.1 (links) der Median der Monatsmaxima der konvektiven Boengeschwindigkeit hin zu htheren
Werten, bis er ab August wieder zu niedrigeren Werten iibergeht. Die Spitzengeschwindigkeiten
treten fiir den betrachteten Zeitraum von 1971 bis 2000 vermehrt im Juni auf. Fiir das gesamte
Untersuchungsgebiet, aufgeteilt in stiindliche Mittel und Maxima der konvektiven Boen, sind in
Abbildung 5.1 (rechts) niedrige Werte am Vormittag und ein Anstieg auf hohere Werte in der Mit-
tagszeit erkennbar. Dies hingt mit dem Abbau der nédchtlichen stabilen Grenzschicht zusammen,

der mit der Erwédrmung im Laufe des Vormittags durch die solare Einstrahlung einhergeht.

37
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Abb. 5.1: Monatsmaxima fiir alle Gitterpunkte (links) und mittlere stiindliche Maxima und
Mittel der konvektiven Boengeschwindigkeit (rechts) fiir das gesamte Untersu-
chungsgebiet der IMK-CCLM ERA-40 Reanalysen (1971-2000).

Um eine Vorstellung der maximalen Intensitdt der modellierten konvektiven Boen zu bekommen,
sind in Abbildung 5.2 (links) an jedem Gitterpunkt die stirksten berechneten Boen im Zeitraum
von 1971 bis 2000 dargestellt. Das Mittel der Boen liegt bei 19,7 = 1,3 m s~!. Der hochste Wert
des gesamten Untersuchungsgebiets tritt im Nordwesten von Polen mit 23 m s~! auf, wihrend der
niedrigste Wert iiber der Nordsee mit 14,2 m s~! berechnet wurde. Diese Werte sind deutlich nied-
riger als die in der Realitdt beobachteten Spitzenbden. Beispielsweise wurden bei einem Derecho
Ereignis 2002 in Berlin maximale Werte von 34 m s~! detektiert (Gatzen, 2004). Auswertungen
der Klimadaten des DWD zeigen, dass konvektive Béen von iiber 50 m s~1 iiber Deutschland
moglich sind (pers. Kommunikation, Mohr, 2015). Einige Gebiete in Abbildung 5.2 (links) mit

hoheren Werten lassen sich auf einzelne dominante Jahre mit schweren Gewitterereignissen zu-

riickfithren. Beispiele sind die hoheren Geschwindigkeiten in der Mitte Deutschlands (1998), im
Osten Deutschlands (1996), iiber dem Schwarzwald und Frankreich (1994) und im Nordwesten
Deutschlands (1992).
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Abb. 5.2: Maximum der konvektiven Boengeschwindigkeit (IMK-CCLM ERA-40) pro
Gitterpunkt (links) mit relativer Haufigkeitsverteilung (rechts).
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Bei der differenzierteren Betrachtung der hohen Werte der modellierten konvektiven Béen durch
das 99, 98, 95, 90 und 50% Perzentil (siche Tabelle 5.1) fillt ein starker Abfall der maximalen
konvektiven Béengeschwindigkeit auf niedrigere Werte auf. Des Weiteren ist deutlich ein Unter-
schied zwischen Norden und Siiden mit 1 bis 3 m s~! hoheren Werten im Siiden Deutschlands
erkennbar (sieche Anhang Abb. A.2b, ¢). Die hochsten Werte kommen dabei vor allem im Alpen-
vorland siidlich von Miinchen vor, wihrend die niedrigsten Werte im Bereich komplexerer Oro-
grafie sowie iiber dem Meer auftreten. Eine mogliche Erkldrung hierfiir ist die Advektion kélterer
Luftmassen in den unteren Hohen vom Meer her, die zu einer Stabilisierung der Schichtung fiihrt.
Dadurch wird die Konvektion im Norden unter Umstédnden weniger unterstiitzt als im Siiden. Dies
ist vermutlich fiir den Nord-Siid Gradienten verantwortlich.

Neben den Perzentilen werden auch verschiedene Schwellenwerte, deren Auswahl in Kapitel 4 be-
griindet und festgelegt wurde, zur Untersuchung der konvektiven Bden herangezogen. Anhand der
Anzahl von Tagen mit Uberschreitungen dieser Grenzwerte pro Jahr und Gitterpunkt (summiert
iiber alle Jahre) lassen sich Gebiete identifizieren, die hiufiger von konvektiven Starkwindbden
betroffen sind als andere (Abb. 5.3 links). Geschwindigkeiten iiber 18 m s treten vor allem im
Oberrheingraben an bis zu 50 Tagen (Basel bis Offenburg) auf, in der Umgebung von Stuttgart
und Ulm an 35 bis 50 Tagen und in vereinzelten Gebieten in Siid- und Nordwestbayerns an 35
bis 40 Tagen sowie im Gebiet um Dresden, Erfurt und Koln an 30 bis 35 Tagen. Vereinzelt sind
aber auch Gebiete im Nordosten Deutschlands an 2 bis 11 Tagen von konvektiven Starkwindbden
iiber 20 m s~ betroffen, sowie das Saarland an 5 bis 7, Gebiete um Wiirzburg an 5 bis 6, Stutt-
gart an 3 bis 6 und siidostlich von Miinchen an 3 bis 8 Tagen (sieche Anhang Abb. A.3 links).
Diese Gebiete hiingen allerdings stark von einzelnen Jahren mit schweren Gewitterereignissen ab.

In einigen Jahren konnen besonders hiufig konvektive Boen iiber 18 m s~! beobachtet werden.
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Abb. 5.3: Rdumliche Variabilitidt der Anzahl der Tage mit Boengeschwindigkeiten iiber
18 m s~ ! (links) und jihrliche Variabilitiit fiir den Gitterpunkt mit der haufigsten
Anzahl an Tagen mit Boen iiber 18 m s~ und 20 m s~ (rechts) fiir den gesamten
Zeitraum von 1971 bis 2000 IMK-CCLM ERA-40).
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Tabelle 5.1: Statistische Groen verschiedener Perzentile der konvektiven Béengeschwin-
digkeit fiir das gesamte Untersuchungsgebiet in m s~! (IMK-CCLM ERA-40).

Perzentil: Minimum Mittelwert Maximum

99% 11,3 15,7 17,7
98% 10,5 14,9 16,9
95% 9,2 13,3 15,7
90% 82 11,7 14,4
50% 4,7 6,6 9.4

In Abbildung 5.3 (rechts) ist fiir jedes Jahr der Gitterpunkt mit der hiufigsten Anzahl an Tagen
mit konvektiven Boen iiber 18 m s~! und 20 m s~! dargestellt. Dabei zeigt sich, dass es in den
Jahren 1986, 1994 (maximal 17 Tage) und 1995 besonders héufig zu Béengeschwindigkeiten iiber

18 ms—! kam.

IMK-CCLM ERA-Interim

In Ubereinstimmung zum oben diskutierten Datensatz (IMK-CCLM ERA-40) treten auch bei
IMK-CCLM ERA-Interim die maximalen konvektiven Starkwindboen im Sommerhalbjahr be-
sonders zwischen Juni und Juli auf. Auch die monatlichen Maxima der konvektiven Starkwind-
boen zeigen einen dhnlichen Verlauf. Spitzengeschwindigkeiten fiir den betrachteten Zeitraum
von 1995 bis 2010 treten hier aber nicht hauptsdchlich im Juni, sondern im Juli auf (Abb. 5.4
links). Der Tagesgang der mittleren und maximalen Windgeschwindigkeit fiir das gesamte Unter-
suchungsgebiet zeigt den nahezu gleichen Verlauf wie bei den IMK-CCLM ERA-40 Reanalysen
mit einem Anstieg zu hoheren Werten ab der Mittagszeit (Abb. 5.4 rechts). Hier liegen die ma-
ximalen konvektiven Boen fiir das gesamte Untersuchungsgebiet an jedem Gitterpunkt (Abb. 5.5
rechts) im Mittel bei Werten um 20,1 £1,2ms™'.
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Abb. 5.4: Monatsmaxima fiir alle Gitterpunkte (links) und mittlere stiindliche Maxima und
Mittel der konvektiven Bben (rechts) fiir das gesamte Untersuchungsgebiet der
IMK-CCLM ERA-Interim Reanalysen (1995-2010).
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Abb. 5.5: Maximum der konvektiven Béen pro Gitterpunkt der IMK-CCLM ERA-Interim
Reanalysen im Zeitraum von 1995 bis 2010 (links) mit der relativen Haufigkeits-
verteilung (rechts).

Der hochste Wert tritt mit 23,6 m s~! in der Mitte Deutschlands und der niedrigste mit 14,9 m s !
iiber den Alpen auf. Im Vergleich zu den IMK-CCLM ERA-40 Reanalysen liegen bei IMK-
CCLM ERA-Interim etwas hohere konvektive Boen vor. Hohe Werte der maximalen Boenge-
schwindigkeit an jedem Gitterpunkt zeigen sich im Norden Baden-Wiirttembergs und Nordosten

Bayerns, in Niedersachsen und in weiteren vereinzelten kleineren Gebieten (Abb. 5.5 links).

Die 99, 98, 95, 90 und 50% Perzentile (Tab. 5.2) zeigen einen etwas geringeren Abfall der Werte
vom Maximum der konvektiven Boen auf niedrigere Werte als in den IMK-CCLM ERA-40 Re-
analysen zu sehen war. Bei einer rdumlichen Betrachtung des Median der Béen aus IMK-CCLM
ERA-Interim ist eine einheitliche Verteilung der Geschwindigkeiten iiber Deutschland erkennbar
mit leicht erhohten Werten iiber Ostdeutschland und dem Alpenvorland. Lokale Maxima befinden
sich im Oberrheingraben bis Frankfurt, 6stlich von Freiburg und siidlich von Stuttgart im Lee des
Schwarzwaldes sowie im Lee der Schwibischen Alb bis Ulm und am nordlichen Alpenrand. Die
niedrigsten Geschwindigkeiten treten iiber den Mittelgebirgen und iiber dem Schwarzwald auf
(Abb. 5.6a). Wie bereits in den IMK-CCLM ERA-40 Reanalysen zu beobachten war, sind in den

90 und 95% Perzentilen ebenfalls 1 bis 3 m s~! hohere Werte der konvektiven Béen im Siiden im

Tabelle 5.2: Statistische Groen verschiedener Perzentile der konvektiven Béengeschwin-
digkeit fiir das gesamte Untersuchungsgebiet in m s~! IMK-CCLM ERA-
Interim).

Perzentil: Minimum Mittelwert Maximum

99% 12,2 16,6 18,8
98% 11,5 15,6 17,7
95% 9,9 14 16,5
90% 8,9 12,3 15,1

50% 4,9 6,9 9.8
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Vergleich zum Norden Deutschlands erkennbar. Die lokalen Maxima des Medians der Boen treten
in den Perzentilen ebenfalls deutlich hervor (Abb. 5.6b, ¢). Fiir das 99% Perzentil ist bis auf das
Gebiet nordlich von Magdeburg mit niedrigeren Werten eine relativ gleichméBige Verteilung der
Geschwindigkeiten mit vereinzelten Maxima iiber ganz Deutschland zu beobachten, speziell das
groBere Gebiet siidlich der Isar tritt besonders hervor (Abb. 5.6d).

Gebiete, die hiufiger von konvektiven Boen iiber 18 m s~! betroffen sind (Abb. 5.7 links), liegen
nordostlich von Dortmund an bis zu 23, im Oberrheingraben an 20 bis 25, um Stuttgart und Ulm

an 20 sowie in Gebieten in Siidbayern, speziell siidostlich der Isar im Alpenvorland, an 20 bis 30
1

Tagen. Dagegen treten Boen von iiber 20 m s~ zwischen Leipzig und Hannover an 3 bis 4, iiber

Abb. 5.6: (a) 50%, (b) 90% und (c) 95% (d) 99% Perzentil der modellierten konvektiven
Boen im SHJ von 1995 bis 2020 (IMK-CCLM ERA-Interim).
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Abb. 5.7: Rdumliche Variabilitidt der Anzahl der Tage mit Boengeschwindigkeiten iiber
18 m s—! (links) und jihrliche Variabilitit fiir den Gitterpunkt mit der hiufigs-
ten Anzahl an Tagen mit Boen iiber 18 m s~! und 20 m s~! (rechts) fiir den
gesamten Zeitraum von 1971 bis 2000 (IMK-CCLM ERA-Interim).

Ostbayern an 4 bis 5 und im Westen Deutschlands und insgesamt vereinzelten Gebieten an 1 bis 4
Tagen im Zeitraum von 1995 bis 2000 auf (sieche Anhang Abb. A.3 rechts). Auch hier sind diese
Maxima von einzelnen schweren Gewitterereignissen dominiert. Abbildung 5.7 (rechts) zeigt fiir

Lund

jedes Jahr den Gitterpunkt mit den haufigsten Tagen mit konvektiven Béen tiber 18 m s~
20 m s—'. In den Jahren 2003 und 2006 (maximal an 13 Tagen) kam es demnach besonders hiufig

zu Boengeschwindigkeiten iiber 18 m s~! und 20 m s~ .

Vergleich zwischen IMK-CCLM ERA-40 und IMK-CCLM ERA-Interim

Da beide Datensétze einen gemeinsamen Zeitraum abdecken, wurde iiberpriift, ob eine Zusam-
menfiihrung der Datensitze sinnvoll ist. Dies wire vorteilhaft, da fiir klimatologische Betrachtun-
gen in der Regel ein Zeitraum von 30 Jahren beriicksichtigt wird und beide Datensitze zu kurz
wiren. Der Korrelationskoeffizient nach Spearman an jedem Gitterpunkt zwischen 1995 und 2000
(Abb. 5.8 links) bewegt sich im Mittel im Bereich von 0,6 bis 0,8. Im Siiden ist der Korrelations-
koeffizient etwas hoher als im Norden Deutschlands, wo niedrigere Werten bis 0,4 iiber dem Meer
ermittelt werden.

Der RMSE als weiteres Glitemal3 fiir den Zusammenhang zweier Datensitze, féllt Mittel in
Siiddeutschland und speziell {iber komplexem Geldnde hoéher aus als im Nordwesten Deutsch-
lands (Abb. 5.8 rechts). Die niedrigsten Werte sind iiber dem Meer zu beobachten. In Nordost-
deutschland sind die Werte dhnlich hoch wie in Stiddeutschland. Dies konnte an einzelnen Ereig-
nissen liegen, die in den Datensiitzen unterschiedlich stark ausgeprigt sind. Die hochsten Werte
des RMSE werden nordwestlich des Schwarzwaldes und auf der Schwébischen Alb, am Erz-

1

gebirge und vor allem iiber dem Harz mit Werten von iiber 3,5 m s~ erreicht. Die Werte des

RMSFE fiir verschiedene Perzentile (50%, 90%, 95%, 98%, 99%) bewegen sich zwischen 0,2
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Abb. 5.8: Korrelationskoeffizient nach Spearman (links) und RMSE (rechts) zwischen
IMK-CCLM ERA-40 und IMK-CCLM ERA-Interim (1995-2000).

und 4 m s~! (nicht gezeigt). Die hochsten Werte treten vor allem in Siiddeutschland, zum Bei-
spiel in Rheinland-Pfalz, iiber dem Harz, im Gebiet des Schwarzwaldes und der Schwibischen
Alb sowie im Alpenvorland auf. Auflerdem haben die konvektiven Bden aus IMK-CCLM ERA-
Interim leicht hohere Werte als die aus IMK-CCLM ERA-40 Reanalysen. Die unterschiedliche
Auflosung der Orografie in den ERA-40 und ERA-Interim Reanalysen und die fiir ERA-Interim
verbesserte Datenassimilation wiren mogliche Faktoren fiir riumliche und zeitliche Unterschiede
in den Datensitzen (vgl. Uppala, 2005; Dee et al., 2011).

Die Variabilitit der mittleren konvektiven Boen soll mit Hilfe des Variationskoeffizienten fiir beide
Datensitze nédher untersucht werden (Abb. A.2 und 5.6). Dieses relative Streumal ist unabhéngig
von dem Wertebereich des untersuchten Parameters. Die Werte des Variationskoeffizienten verlau-
fen in beiden Datensitzen zwischen 0,30 und 0,65 (Abb. 5.9) mit héheren Werten in Siiddeutsch-
land als in Norddeutschland. Speziell {iber Gebirgen und damit orografisch geprédgten Gebieten
ist eine stidrkere Variabilitdt zu beobachten (vgl. Orografie in Abb. 3.2). Die raumlichen Struktu-
ren des Variationskoeffizienten der beiden Datensétze sind dabei unterschiedlich stark ausgepragt.
Dies ist auf die unterschiedlichen Antriebe der ERA-40 und ERA-Interim Reanalysen zuriickzu-
fiihren. In Kapitel 6 wird ndher auf eine mogliche Abhéngigkeit der konvektiven Béen von der
Hohenlage eingegangen. Diese Abhédngigkeit der Boen konnte iiber die Vertikalausdehnung zwi-
schen dem Bodenniveau und der Entstehungshéhe des Abwinds zustande kommen, die direkt in

die Berechnung der Boen eingeht (siehe Kap. 4.3).

Insgesamt zeigt sich, dass aufgrund der zu geringen Korrelation und der teilweise erhohten Werte
des RM SE sowie der leicht unterschiedlichen rdumlichen Muster des Variationskoeffizienten
eine zeitliche Verbindung der Datensétze nicht moglich ist. Deshalb werden in der weiteren Arbeit
nur die IMK-CCLM ERA-Interim Reanalysen beriicksichtigt.
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Abb. 5.9: Variationskoeffizient fiir die IMK-CCLM ERA-40 (links) und IMK-CCLM
ERA-Interim (rechts) im Zeitraum von 1995 bis 2000.
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5.2 Vergleich der Modell- und Beobachtungsdaten

Im Rahmen der klimatologischen Betrachtung der modellierten konvektiven Boen stellt sich die
Frage, wie reprisentativ die konvektiven Boen in den untersuchten Reanalysen im Vergleich zu
beobachteten Boen sind. Fiir die Validierung werden die Beobachtungen den jeweiligen nichst-
gelegenen Gitterzellen zugeordnet. Sind zwei Stationen derselben Gitterzelle zugeordnet, erfolgt
eine Mittelung der Boengeschwindigkeiten beider Stationen. Aus numerischen Griinden, die mit
der Auflésung der betrachteten Grofle zusammenhingen, werden die Beobachtungen mit einem
Mittel aus 3 x 3 Gitterpunkten verglichen (Abb. 5.10).

Abb. 5.10: Mittelungsbereich um die mit einem Kreis eingezeichnete Station in der gelb
markierten Gitterbox, in der sie liegt.
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Da in dieser Arbeit speziell extreme Ereignisse von Bedeutung sind, erfolgt der Vergleich fiir die
Spitzenboen der IMK-CCLM ERA-Interim Reanalysen und fiir die Tagesmaxima der Windboen
der DWD Messstationen. Dazu wurden exemplarisch eine nordliche und eine siidliche Station,
Berlin und Miinchen, ausgewihlt. Im optimalen Fall wiirde sich im Streudiagramm eine Vertei-
lung der Werte entlang der Winkelhalbierenden ergeben. Sowohl fiir die siidliche als auch fiir die
nordliche Station bilden die Wertepaare jedoch eine grofle Punktwolke. Besonders hohe konvek-
tive Boen unterschitzt das Modell erheblich (Abb. 5.11).

Auf ganz Deutschland bezogen, treten an allen Stationen in den Beobachtungen maximale Béen-
geschwindigkeiten zwischen 13,4 und 52,2 m s~! auf (Mittel 28,045 m s—!). Die maximalen
modellierten konvektiven Boen erreichten jedoch nur Werte bis 23 m s~! und der Median der
Boen liegt bei Werten zwischen 4,5 und 9 m s~!. Dadurch zeigt sich, dass in den Beobachtun-
gen deutlich hohere Geschwindigkeiten erreicht werden und somit die modellierten konvektiven

Starkwindboen iiber ganz Deutschland unterschétzt werden.

Bei einem Vergleich der raumlichen Verteilung der Boen einzelner Starkwindereignisse aus der
Europédischen Unwetterdatenbank ,,European Severe Weather Database* (ESWD) mit den mo-
dellierten konvektiven Boen iiber 18 m s~!, sind jedoch hiufig #hnliche Strukturen erkennbar.
Exemplarisch wird hier das Berliner Derecho-Ereignis aus der Arbeit von Gatzen (2004) auf-
gefiihrt. Die konvektiven Boen aus IMK-CCLM ERA-Interim am 10.07.2002 konnen die grobe
rdaumliche Verteilung der beobachteten Boengeschwindigkeiten im Nordosten Deutschlands aus
der Studie des Autors verhéltnismiBig gut wieder geben (Abb. 5.12 links). Die maximalen model-
lierten konvektiven Tagesboen liegen zeitlich etwa hinter der Verlagerung der Kaltfront um 17:00
UTC (Abb. 5.12 rechts).Die maximal beobachteten Béen vor 17:00 UTC deuten sich durch einen
in Nord-Siid Richtung verlaufenden Bereich mit erhhten Werten in den modellierten konvektiven
Boen der Reanalysedaten an (Abb. 5.12 links).
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Abb. 5.11: Streudiagramm zwischen modellierten konvektiven Boen (IMK-CCLM ERA-
Interim) und den zugehorigen blitzgefilterten beobachteten Boen iiber Berlin
(links) und Miinchen (rechts).
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Abb. 5.12: Raumliche Verteilung der modellierten konvektiven Boen (links) und markierte
Beobachtungen mit linienhafter (3 h) Verlagerung der Kaltfront in UTC (rechts
Gatzen, 2004) des Berliner Derecho am 10.07.2002 .

Extrem hohe Windgeschwindigkeiten treten im Sommer primir in Folge von konvektiven Ge-
wittersystemen auf. Daher ist anzunehmen, dass diese Boen in IMK-CCLM aus der konvektiven
Boenparametrisierung des Modells gebildet werden miissten. Wie in Kapitel 4.3 beschrieben,
werden die Spitzenbden in IMK-CCLM aus der konvektiven oder der dynamischen Boenparame-
trisierung bestimmt, je nachdem, welche groere Werte berechnet. Daher wird fiir die Reanalysen
gepriift, welche Unterschiede sich fiir die Spitzenbden ergeben, wenn die dynamischen Boen mit-
beriicksichtigt werden. In Abbildung 5.13 (links) ist die maximale Tagesboe aus dem Maximum
der konvektiven und der dynamischen Béenparametrisierung pro Gitterpunkt dargestellt, wobei
Werte zwischen 19,2 und 50,3 m s~! berechnet werden (Mittel 24,86+ 3,2 m s~ ; Abb. 5.13
rechts). Die Boen aus dem Maximum der dynamischen und der konvektiven Parametrisierung
weisen eine deutlich bessere Ubereinstimmung zu den beobachteten Boen auf, sowohl riumlich
als auch von der Intensitét her. Die hochsten Geschwindigkeiten werden sowohl in den Beob-
achtungen (nicht gezeigt) als auch in den dynamischen Boen iiber der Region des Erzgebirges
beobachtet (Abb. 5.13 links). Einzelne Muster erhohter Geschwindigkeiten sind bestimmt durch
einzelne schwere Ereignisse. Eine Betrachtung der Perzentilwerte zeigt, dass die Unterschiede

zwischen den dynamischen und den konvektiven Boen schwicher ausfallen (nicht gezeigt).

Anschlieend stellt sich die Frage, ob die Boen in CCLM auch bei groBrdumigen schweren Er-
eignissen wie beispielsweise einem Derecho iiber die dynamische Parametrisierung berechnet
werden. Deshalb werden exemplarisch die im Anhang in Tabelle B.2 aufgefiihrten Einzelfille
untersucht. In den Zeitreihen der Tagesmaxima der konvektiven Béen (Abb. 5.14) liegen zwei
Tage mit schweren Derecho-Ereignissen iiber Siiddeutschland und iiber Berlin (Gatzen, 2004).

In Abbildung 5.14 steht vp fiir die ungefilterten und die nach Gewittertagen gefilterten Beobach-
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Abb. 5.13: Maximum der modellierten Boen basierend auf dem Maximum der konvektiven
und dynamischen Béen (IMK-CCLM ERA-Interim, links) und relative Haufig-
keitsverteilung (rechts) im Zeitraum von 1995 und 2010.

tungen, v, fiir die konvektiven (ERA-40 und ERA-Interim), vgy, fiir die dynamischen und vy
fiir die maximalen Béen aus IMK-CCLM ERA-Interim (bzw. IMK-CCLM ERA-40). Bei dem De-
recho am 02.06.1999 iiber Siiddeutschland (Abb. 5.14 oben) werden die Boen iiber die dynami-
sche Boenparametrisierung berechnet, wihrend sie bei dem Derecho Ereignis am 10.07.2002 tiber
Berlin (Abb. 5.14 unten) iiber die konvektive Boenparametrisierung bestimmt werden. In beiden
Fillen liegt eine deutliche Unterschitzung der Geschwindigkeiten vor, iiber Miinchen um etwa
10 m s~! und iiber Berlin um etwa 18 m s~!. Die Beobachtungen zeigen Werte iiber Siiddeutsch-
land von 30 m s~! und iiber Berlin von 34 m s~!. Beide beobachteten Windgeschwindigkeiten
dieser Ereignisse sind damit hoher als die hochsten modellierten konvektiven Boen. Insgesamt
wird hier deutlich, dass konvektive Starkwindboen im Modell sowohl durch die konvektive als
auch durch die dynamische Parametrisierung beziiglich ihrer Intensitit deutlich unterschitzt wer-
den. Es ist zu erkennen, dass die Werte der konvektiven Béen sowohl iiber als auch unterhalb der
beobachteten Boen liegen, wodurch sich eine geringe Korrelation zu den Beobachtungen andeu-

tet, auf die im Folgenden niher eingegangen wird.

Um genauer auf die Zusammenhinge zwischen den modellierten und beobachteten Boen zu
schlieBen, werden iiber ein Taylordiagramm, Korrelation, RM S D und Standardabweichung der
jeweiligen Maxima abgebildet (Abb. 5.15). Fiir die Reanalysen wird das 3 x 3 Mittel um die be-
trachtete Station verwendet (Abb. 5.10). Der RM S D der modellierten konvektiven Boen liegt
im Taylordiagramm bei einem Wert von etwa 6 m s~!, mit einer groBeren Standardabweichung
gegeniiber den Beobachtungsdaten von iiber 5 m s~!. Die Korrelation zwischen den modellierten
konvektiven Boen und den Beobachtungen ergibt einen sehr niedrigen Korrelationskoeffizienten

knapp iiber 0,2.
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uaepsSuNyorqoag pun -[[OPOJA IOp YIIO[SIOA TS

(414



50 Kapitel 5. Analyse modellierter konvektiver Starkwindbden in Reanalysedaten

Damit eine Abhingigkeit der niedrigen Werte des Korrelationskoeffizienten von einzelnen Statio-
nen auszuschlieBen ist, werden die Untersuchungen separat fiir jede Station durchgefiihrt. Dabei
ergibt sich das Problem, dass durch die Filterung der Beobachtungsdaten nach Gewittertagen pro
Station nur eine geringe Stichprobe iibrig blieb. Deshalb wurde eine Mindestanzahl von 80 Wer-
ten festgelegt, damit eine Station beriicksichtigt wird. Dieser Wert wurde aus der mittleren Anzahl
der Werte, die an allen Stationen vorhanden waren, festgelegt, um die gréStmogliche Menge an
Stationen zu beriicksichtigen. In Abbildung 5.15 (rechts) ist die Verteilung der Korrelationsko-
effizienten fiir die einzelnen Stationen dargestellt. Darin ist zu erkennen, dass die Korrelation an

den meisten Stationen sogar noch geringer ausfillt, in vielen Féllen mit Werten unter 0,2.

Des Weiteren wurden auch Taylordiagramme fiir den Median und die verschiedenen Perzentile
(90%,95%, 98%,99%) sowohl fiir die gefilterten als auch fiir die ungefilterten Beobachtungen
berechnet. Dazu wird ein Schwellenwert von 5 m s~! festgesetzt, um die Untersuchung auf die
hoheren Werte der Boen zu konzentrieren. Allerdings ist auch in diesen Fillen die Korrelation der
konvektiven Boen zu den Beobachtungen in allen Fillen gering mit Werten zwischen -0,3 bis ma-
ximal 0,3 (nicht gezeigt). Dies bestitigt das Ergebnis, das sich bereits durch das Streudiagramm
fiir zwei exemplarische Stationen ergeben hat (Abb. 5.11) fiir die gesamten in den Vergleich ein-
bezogenen Stationen iiber Deutschland (Abb. 5.15).
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Abb. 5.15: Taylordiagramm mit den Beobachtungen als Referenz (vp) und den verschie-
denen verwendeten Datensitzen: konvektive (veop), dynamische (vgy,) und re-
sultierende (vyq,) Boengeschwindigkeiten IMK-CCLM ERA-Interim) sowie
die zugehorige Verteilung der Korrelationen der konvektiven Béen mit den Be-
obachtungen an den einzelnen Stationen (rechts).
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Ein moglicher Grund fiir den sehr geringen statistischen Zusammenhang zwischen den modellier-
ten und den beobachteten Béen konnte sein, dass die turbulenten und die konvektiven Boen aus
Messungen schwerer voneinander getrennt werden konnen als angenommen wurde. Wahrschein-
licher ist jedoch, dass die modellierten Boen prinzipiell zu niedrige Werte erreichen und daher
auch bei konvektiven Gewitterereignissen Boen aus der dynamischen Boenparametrisierung be-
stimmt werden. So wird beispielsweise in der Studie von Heise (2006) deutlich, dass konvektive

Boen in Wetter- beziehungsweise Klimamodellen unterschitzt werden.

Ein weiterer Grund ist eine Problematik, die sich aus den Beobachtungen ergibt. Da die Messsta-
tionen héufig nicht frei stehen oder verlegt werden und die Messgeréte eine gewisse Fehlerquelle
darstellen, kann es zu einem Mangel an Homogenitit in den Messreihen kommen (Hofherr und
Kunz, 2010). Da es sich bei den Beobachtungen um Punktmessungen handelt, ist nicht davon aus-
zugehen, dass die maximal auftretende Spitzenboe des umliegenden Gebiets in allen Fillen erfasst
wird. AuBerdem stellt die Vorgehensweise eines Vergleichs zwischen einer Punktmessung aus Be-
obachtungen und einem Gebietsmittel von 21 x 21 km? der Reanalysen ein zusitzliches Problem

dar. Die einzelne Messung steht damit reprisentativ fiir ein verhiltnisméBig grofes Gebiet.

Bei der Betrachtung der ebenfalls im Taylordiagramm in Abbildung 5.15 (links) dargestellten
dynamischen Boen zeigt sich ein geringerer RM SD von etwa 4 m s~! mit einer dhnlichen Stan-
dardabweichung wie die der beobachteten Boen mit Werten knapp unter 4 m s~!. Die Korrelation
zu den Beobachtungen ist auch fiir die dynamischen Béen schwach, jedoch erreicht der Korrela-
tionskoeffizient einen hoheren Wert als fiir die konvektiven Béen von 0,4. Das Maximum aus den
konvektiven und den dynamischen Boen, v,,4,, weist dhnlichere statistische Merkmale zu den
dynamischen als zu den konvektiven Boen auf, da diese im Taylordiagramm deutlich néher bei-
einander liegen. Dies bestitigt die Annahme, dass die dynamische Boenparametrisierung hiaufiger
angewendet wird, die ebenfalls einen stirkeren Zusammenhang in Bezug auf die beobachteten

Boen aufweist.

Zusammenfassend ldsst sich sagen, dass die modellierten konvektiven Boen der Reanalysedaten
im statistischen Mittel unterschitzt werden und sie eine sehr geringe Korrelation und damit nur
einen sehr schwachen Zusammenhang zu den beobachteten Boen aufweisen. Speziell bei Stark-
windereignissen wird die raumliche Struktur der Verteilung der beobachteten Boengeschwindig-
keiten jedoch prinzipiell wiedergegeben. Es werden aber aufgrund der deutlich geringeren Inten-

sitdt keine mit Beobachtungen vergleichbaren Werte erreicht.






6. Analyse konvektiver Starkwindboen
aus verschiedenen

Boenparametrisierungen

In diesem Kapitel wird untersucht, inwieweit semi-empirische und physikalische Bdenparame-
trisierungen (siehe Kap. 4.3) in der Lage sind, realistischere Ergebnisse der konvektiven Boen-
geschwindigkeiten gegeniiber den direkt vom Modell bestimmten zu erzielen. Die berechneten
Starkwindfelder werden hinsichtlich ihrer rdumlichen Verteilung iiber Deutschland und ihrer In-

tensitdt miteinander verglichen und diskutiert.

6.1 Verschiedene Einflussgrofien in den Boenparametrisierungen

Zur Berechnung der Boenparametrisierungen werden verschiedene meteorologische Grof3en be-
notigt, die als Modellausgabeparameter nicht in den Reanalysedaten fiir die Arbeit vorlagen. Da
diese Groflen, deren Berechnung teilweise sehr umfangreich ist, einen groen Einfluss auf die
Starkwindklimatologie haben, ist eine genauere Betrachtung sinnvoll, um anschlieBend die Er-
gebnisse besser interpretieren zu konnen. Zu den benédtigten GroBen zdhlen die Schmelzschicht-
hohe, die spezifische Feuchte und die Temperatur in dieser Schicht, das Hebungskondensations-
niveau (HKN) als Approximation des Ubergangsniveaus, die dichtegemittelten Werte der spezifi-
schen Feuchte und der Windgeschwindigkeit vom Bodenniveau bis zur Schmelzschichthohe, das
Niederschlagsmischungsverhiltnis, die mittlere spezifische Feuchte in dem untersten Kilometer
und verschiedene vertikale Temperaturdifferenzen. Weil aufgrund der Menge an Parametern nicht
auf jede GroBe eingegangen werden kann, wurde eine Auswahl getroffen, durch die die unter-
schiedlichen Einfliisse auf die Entstehungsmechanismen des Abwinds beschrieben werden. Da
die 3D-Daten des Reanalysedatensatzes nur auf Modellleveln vorliegen, die nicht die iiblichen
Drucklevel beinhalten, wurden die Modellvariablen zunichst auf ein einheitliches vertikales Git-
ter interpoliert (25 m-Schritte), um anschlieBend daraus die benotigten GréBen zu berechnen. Die
meteorologischen Felder werden im Folgenden fiir das Sommerhalbjahr (SHJ) im Zeitraum von
1995 bis 2010 dargestellt.
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Der zentrale Parameter aller in Kapitel 4.3 vorgestellten Béenparametrisierungen ist die iiber die
Schmelzschichthohe (engl. melting level) angeniherte Entstehungshohe des Abwinds. Erste Vor-
abuntersuchungen, exemplarisch an einer Radiosondenstation des DWD (Stuttgart-Schnarrenberg)
durchgefiihrt, zeigen, dass die Schmelzschichthohe nicht durch die Nullgradhohe angenéhert wer-
den kann, da diese beiden Hohen um bis zu 2,5 km voneinander abweichen (siche Abb. 6.1 links).
Nakamura et al. (1996) konnte zeigen, dass der Einfluss der Schmelzschichthohe auf die Ab-
windgeschwindigkeit und somit auch auf die konvektiven Béen sehr gro3 ist (Fehler bis zu 50%

moglich). Dies rechtfertigt den hohen zeitlichen Rechenaufwand der Variable.

Die Schmelzschichthohe ist definiert als die Hohe, in der die Feuchttemperatur des Luftpake-
tes der Nullgradisotherme am nichsten kommt (oder sie schneidet), wobei die Feuchttemperatur
(engl. wet bulb temperature) die tiefste durch Verdunstungskiihlung erreichbare Temperatur ist,
die wiederum abhingig ist von der Luftfeuchtigkeit des betrachteten Luftpaketes. Ein Vergleich
zwischen der aus Modelldaten und Radiosondenmessungen (Stuttgart) bestimmten Schmelzschicht-
hohe zeigt insgesamt eine gute Ubereinstimmung (Abb. 6.1 rechts). Der Korrelationskoeffizient
liegt bei einem Wert von 0,87 (Zeitraum 1995 bis 2010). Die Schmelzschichthohe (iiber Geldn-
dehohe) zeigt fiir Stuttgart in den IMK-CCLM ERA-Interim Reanalysen eine tigliche Variabilitit
zwischen dem 0 und 2000 m (Median von etwa 200 m). Sie liegt dabei iiber Stuttgart fiir das
Sommerhalbjahr im Zeitraum von 1995 bis 2010 bei einer Hohe von im Mittel 2418 m+761 m
und einem maximalen Wert von 4350 m. Dies konnte mit dem Radiosondendatensatz bestitigt
werden. Insgesamt stimmen die Ergebnisse mit den in der Literatur aufgefiithrten mittleren Wer-
ten recht gut iiberein (z.B. Hand, 2000). Analog zu Hand (2000) wird ein unterer Schwellenwert

von 500 m und ein oberer von 5000 m eingefiihrt.
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Abb. 6.1: Absolute Haufigkeitsverteilung der Differenz zwischen der Nullgradhohe und
der Schmelzschichthohe von Radiosondendaten an der Station Stuttgart im SHJ
zwischen 1995 und 2010 (links) und exemplarischer Ausschnitt der Zeitreihe der
Schmelzschichthohe (iiber Geldnde) basierend auf den Radiosondendaten (12 h)
und Mittel um den dquivalenten Gitterpunkt der IMK-CCLM ERA-Interim Re-
analysedaten fiir April 1995 (rechts).
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Abb. 6.2: Klimatologie der Schmelzschichthohe (iiber Geldnde) aus IMK-CCLM ERA-
Interim (links) mit relativer Haufigkeitsverteilung (rechts) im SHJ von 1995 bis
2010.

Nach der Analyse von Heise (2006) fiir drei Ereignisse, darunter auch das Berliner Derecho, ist
das grofite Problem bei der Berechnung der konvektiven Boen die Bestimmung der Entstehungs-
hohe des Abwinds iiber die Schmelzschichthohe. So wurde fiir das Berliner Derecho eine zu nied-
rige Entstehungshohe in einem Gebiet mit starkem konvektiven Niederschlag berechnet, was zu
einer zu niedrigen konvektiven Boengeschwindigkeit fiihrte. Dies untermauert die Ergebnisse aus
Kapitel 5, da die dort untersuchten modellierten konvektiven Boen auf die gleiche Weise wie bei
Heise berechnet wurden. Die Klimatologie der Schmelzschichthohe in dieser Arbeit zeigt einen
Unterschied in Nord-Siid Richtung von bis zu 800 m mit hoheren Werten in Siiddeutschland (Abb.
6.2 links). Dieser Unterschied konnte sich ebenfalls in den im Folgenden berechneten konvekti-
ven Boen zeigen, da sich die Schmelzschichthohe fiir die meisten Parametrisierungen auf jeden
Term auswirkt. Anhand des Histogramms von Abbildung 6.2 (rechts) wird deutlich, dass etwa
65% der berechneten Schmelzschichththen im Bereich zwischen 2000 und 3000 m liegen. Das
absolute Maximum der Schmelzschichthohe tritt mit 4850 m in der Nihe von Wolfsburg auf. Das
Minimum wurde wie in der Arbeit von Hand (2000) auf 500 m gesetzt. In der Arbeit von Hand
(2000) entsteht der Abwind fiir einzelne Starkwindereignisse an 55% aller Gitterpunkte in einer
Hohe zwischen 4000 und 5000 m. McCann (1994) berechnete fiir die USA fiir nasse Downbursts
Hohen zwischen 3330 und 4850 m. Insgesamt liegen also die in dieser Arbeit berechneten Werte
der Schmelzschichthohe im Mittel etwas niedriger als die in der Literatur angegebenen Werte. Die
maximale Schmelzschichthohe von 5 km wird nicht erreicht.

Die Boenparametrisierung von Wolfson (1990) erfordert das sogenannte Ubergangsniveau, ab
dem Sittigung vorherrscht, also ab dem der trockenadiabatische Temperaturgradient auf den
feuchtadiabatischen wechselt. Dies geschieht auf der Hohe des HKN, des NFK beziehungsweise
KKN. Das Ubergangsniveau wurde testweise sowohl durch die konvektive Wolkenuntergrenze
approximiert als auch iiber das HKN bestimmt. Die konvektive Wolkenuntergrenze stellte sich

aufgrund ihrer rdumlichen bruchstiickhaften Verteilung als ungeeignetere Approximation heraus,
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sodass das Ubergangsniveau iiber das HKN approximiert wurde. Die berechneten Werte fiir dieses
Hohe liegen in der Regel bei 1 bis 2 km und damit unterhalb der Schmelzschichthohe. Das Uber-
gangsniveau wirkt sich wie die Schmelzschichthohe auf jeden der Terme der Parametrisierung
von Wolfson (1990) aus.

Die spezifische Feuchte auf der Entstehungshohe des Abwindes ist bei der Berechnung der beiden
Parameter WINDFEX und GUSTEX (Gl. (4.9), (4.10), (4.11)) relevant. Wie in Kapitel 2.2.1
beschrieben, kann eine trockene Schicht auf der Hohe der Schmelzschicht die Phaseniibergiinge
unterstiitzen und damit zur Beschleunigung des Abwinds beitragen. Die Klimatologie dieser Gro-

1

Be zeigt eine relativ einheitliche Verteilung tiber Deutschland mit Werten um 4 g kg™, aber leicht

hoheren Werten iiber dem Alpenvorland und den Alpen (Abb. 6.3 links).

Als eine weitere GroBe geht der Temperaturgradient zwischen dem Boden und der Schmelz-
schichthohe (Abb. 6.3 rechts), in alle Ansitze ein, auer bei Heise (2006) und Nakamura et al.
(1996). Ihre Werte liegen zwischen 6 und 7 K km ™! und damit in etwa im Bereich der ICAO!
Standardatmosphire (Kraus, 2004). Je hoher der Temperaturgradient, desto stirker wirkt die ne-
gative Auftriebskraft. Hohere Werte des Temperaturgradienten treten im Oberrheingraben bis
Frankfurt, im Lee des Schwarzwaldes und der Schwébischen Alb sowie im Alpenvorland auf.
Die niedrigsten Werte treten iiber den Gebirgen und im Norden Deutschlands vor allem im Ein-
flussgebiet der Ost- und Nordsee auf. Dies liegt daran, dass am Meer eine hohere Stabilitit durch
die Advektion kiihler Luftmassen in unteren Hohen vorherrscht. Durch die Verteilung der Werte
des Temperaturgradienten ist ebenfalls anzunehmen, dass die konvektiven Boen im Siiden stirker

ausgeprigt sind als im Vergleich zum Norden.
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Abb. 6.3: Klimatologie der spezifischen Feuchte auf der Schmelzschichthohe (links) und
Temperaturgradient zwischen dem Boden und der Schmelzschichthohe fiir das
SHJ von 1995 bis 2010 (rechts; IMK-CCLM ERA-Interim).
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Mit Hilfe der Regenrate (mmh~') kann das Niederschlagsmischungsverhiltnis (gkg™' bzw.
kg kg_l) berechnet werden (Gl. (4.13)), das sowohl in den Ansatz von Nakamura et al. (1996)
als auch in die Parametrisierung von Wolfson (1990) eingeht. Der Median der Werte der Regen-
rate liegt in den IMK-CCLM ERA-Interim in dieser Arbeit bei 0,02 bis 0,12 mm h~1, fiir das
99% Perzentil treten Werte um 5 mm h~! und fiir die absoluten Maxima Werte zwischen 20 und
knapp 90 mm h~! verteilt iiber Deutschland auf. Dabei handelt es sich im Sommerhalbjahr vor
allem um konvektiven Niederschlag. In der Arbeit von Nakamura et al. (1996) werden zur Eva-
luierung der Terme fiir die Regenrate Werte iiber 11 mmh~' aufgefiihrt, die in dieser Arbeit in
einzelnen Fillen ebenfalls erreicht werden. Raumlich betrachtet heben sich in der Klimatologie
des Niederschlags (Abb. 6.4 links) die Alpen mit den héchsten Niederschlagssummen und der
Bereich der Mittelgebirge mit den niedrigsten Werten hervor. Lokale Maxima liegen iiber dem
Schwarzwald, im Raum Stuttgart, Niirnberg, zwischen Koln und Dortmund, in Sachsen und im
Alpenvorland. Je intensiver der Niederschlag und je grofer die Hydrometeore sind, desto stirker

ist der Reibungswiderstand der Hydrometeore, der zur Beschleunigung des Abwinds beitragt.

Die Klimatologie der dichtegemittelten Windgeschwindigkeit zwischen 1 und 5 km stimmt hin-
sichtlich der raumlichen Verteilung gut mit der Windgeschwindigkeit in der Schmelzschichthohe
iiberein (nicht gezeigt). Diese Windgeschwindigkeiten und dquivalent dazu der Wind in 500 hPa
gehen bis auf den Ansatz nach Wolfson (1990) und McCann (1994) in alle Ansitze ein. Der Me-
dian der Werte liegt zwischen 8 und 10 m s~! mit hoheren Werten iiber Nordwestdeutschland,
was mit der westlichen Grundstromung im Einklang steht (Abb. 6.4 rechts). Je hoher die Wind-

geschwindigkeiten

Abb. 6.4: Klimatologie des Niederschlags (links) und der dichtegemittelten Windge-
schwindigkeit zwischen 1 und 5 km fiir das SHJ von 1995 bis 2010 (rechts;
IMK-CCLM ERA-Interim).



58 Kapitel 6. Analyse konvektiver Starkwindboen aus verschiedenen Boenparametrisierungen

in der Hohe sind, desto grofler ist der horizontale Impuls, der iiber den Abwind zu Boden transpor-
tiert werden kann. Dieser Effekt kann bei hochreichender Konvektion und einem Starkwindband
in der Hohe, wie beispielsweise im Fall des Berliner Derechos (Gatzen, 2004), einen gro3en Effekt
haben. Allerdings zeigen Schulz und Heise (2003) und Heise (2006), dass in Fillen von flacher

Konvektion die Béen am Boden stark unterschitzt werden konnen.

6.2 Analyse der Windfelder der konvektiven Boenmodelle

An dieser Stelle wird nun iiberpriift, welche rdumlichen Verteilungen und Intensitédten konvektiver
Boen sich durch die Anwendung weiterer konvektiver Boenparametrisierungen auf IMK-CCLM
ERA-Interim Reanalysen fiir Deutschland ergeben. Dazu werden wie bei der Untersuchung der
modellierten konvektiven Boen in Kapitel 5 der Median (Abb. 6.5) analysiert und verschiedene
Perzentile bestimmt. Da das Modell nach Hand (2000) unrealistische Werte aufweist, wird es hier
nicht weiter betrachtet.

Die rdumlichen Strukturen der konvektiven Boen zeigen fiir den Median einiger Parametrisierun-
gen niedrigere konvektive Boengeschwindigkeiten im Norden, speziell liber den Kiistengebieten,
als im Siiden Deutschlands. Fiir einzelne Parametrisierungen fillt dieser Unterschied im Nordos-
ten geringfiigig schwicher aus als im Nordwesten. Die niedrigsten Werte treten in einigen Boen-
modellen iiber komplexer Orografie vor allem iiber den Mittelgebirgen auf, wie zum Beispiel dem
Thiiringisch-Friankischen Wald, dem Erzgebirge, der Rhon, dem Harz, dem Rheinischen Schie-
fergebirge sowie einigen weiteren kleineren Gebirgsziigen, fiir einzelne Modelle auch iiber dem
Schwarzwald und der Schwibischen Alb. Ostlich im Lee der genannten Gebirgsziige zeigen sich
in einigen Parametrisierungen lokale Maxima der konvektiven Boen. Dies trifft vor allem auf ein
Gebiet siidlich von Stuttgart und dstlich von Freiburg im Lee des Schwarzwaldes zu, ebenso auf
ein Gebiet im Lee der Schwibischen Alb bis Ulm. Einen weiteres lokalen Maximum, das in al-
len Modellen unterschiedlich ausgeprigt ist, liegt nordlich der Alpen in Bayern und setzt sich
vom Allgéu fiir einige Boenparametrisierungen im Alpenvorland fort. In einzelnen Modellen tritt
ein zusitzliches lokales Maximum iiber dem Oberrheingraben bis in den Frankfurter Raum auf
(Abb. 6.5).

Die hoheren Boéengeschwindigkeiten in Stiddeutschland treten besonders fiir den Median in den
Parametrisierungen von McCann (1994) und Geerts (2001) und in abgeschwichter Form fiir das
Modell von Dotzek und Friedrich (2009) auf. Der Unterschied betréigt in den genannten Parametri-
sierungen 1 bis 3 m s~!. In den anderen Béenmodellen ist dieser Unterschied fiir den Median der
Boen schwicher ausgeprigt oder nicht zu erkennen. Fiir die hohen Perzentile der Béen sind die
hoheren Werte im Siiden Deutschlands jedoch in fast allen konvektiven Parametrisierungen (nicht
gezeigt) sowie in den modellierten konvektiven Boen aus IMK-CCLM (Kap. 5) zu beobachten.
Der Ansatz von Geerts (2001) stellt wie der von Dotzek und Friedrich (2009) eine Erweiterung
des Ansatzes von McCann (1994) dar. Dadurch gehen in die drei Parametrisierungen zum Teil die
gleichen meteorologische Parameter ein. Dazu zédhlen die Schmelzschichthohe, der Temperatur-
gradient und die spezifische Feuchte auf dem Niveau der Schmelzschicht (bzw. in dem untersten

Kilometer). Alle drei Parameter nehmen in Siiddeutschland im Mittel hohere Werte an und konn-
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Abb. 6.5: Klimatologie der konvektiven Boenmodelle nach (a) Wolfson (1990), (b) Mc-
Cann (1994), (c) Geerts (2001), (d) Dotzek und Friedrich (2009), (e) Nakamura

et al. (1996), und (f) IMK-CCLM ERA-Interim.
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ten damit einen Grund fiir diese Nord-Siid Variation der Boen liefern. Lediglich das Béenmo-
dell nach Wolfson (1990) zeigt dies nicht. Hier liegt insgesamt eine homogenere Verteilung des
Medians der konvektiven Boen vor. Dieses Modell unterscheidet sich von den anderen Modellen
dadurch, dass das Ubergangsniveau in die Berechnung eingeht. Dieses Niveau wurde in dieser Ar-
beit durch das HKN angenéhert. Der Median des HKN zeigt jedoch im Gegensatz zur Schmelz-
schichthohe keinen ausgeprigten Unterschied zwischen dem Norden und dem Siiden Deutsch-
lands ebenso wie das Niederschlagsmischungsverhiltnis. Dies konnte fiir die Diskrepanz zu den
anderen Modellen verantwortlich sein. Die schwicheren konvektiven Béen im Norden kénnten
aus den vom Meer advehierten kilteren Luftmassen in den unteren Hohen resultieren, die zu ei-
ner stabileren Schichtung der Atmosphire fithren und damit die Konvektion im Norden weniger
unterstiitzen (siehe Kap. 2.1).

Des Weiteren ist in der Boenparametrisierung nach Nakamura et al. (1996) und in IMK-CCLM
ERA-Interim ein stirkerer Einfluss der Orografie mit niedrigeren Werten iiber dem Schwarzwald,
der Schwibischen Alb und den Mittelgebirgen zu erkennen. Da die Parametrisierung aus CCLM
auf der Theorie von Nakamura et al. (1996) aufbaut, kann ein gewisser Zusammenhang zwi-
schen den beiden Modellen angenommen werden. In den Bdenparametrisierungen von Dotzek
und Friedrich (2009) fillt in stark abgeschwiéchter Form ebenfalls ein Effekt durch die Orografie
auf, mit niedrigeren konvektiven Boen vor allem iiber dem Harz, dem Thiiringisch-Frénkischen
Wald und dem Erzgebirge. In die Berechnung der Modelle flie3t die Schmelzschichthohe und der
Temperaturgradient ein und der vertikale Transport von horizontalem Impuls wird beriicksichtigt.
Fiir die Ansitze, die auf der Arbeit von Nakamura et al. (1996) basieren, sind die niedrigen Béen-
geschwindigkeiten iiber den Mittelgebirgen auf die dort ebenfalls niedrigen Werte des Tempera-
turgradienten und des Niederschlagsmischungsverhéltnisses zuriickzufiithren. Durch die flachere
Schicht zwischen dem Boden und der Schmelzschichthohe tiber den Gebirgen kann der Abwind
nur {iber einem kiirzeren Hohenabschnitt beschleunigt werden. Durch den niedrigeren Tempera-
turgradienten tritt dort ein geringerer negativer Auftrieb auf und durch die zusitzliche geringere
Intensitédt des Niederschlags wirkt sich der Reibungsterm der Hydrometeore weniger stark aus,
sodass niedrigere konvektive Boen berechnet werden.

Im Lee auf der Ostseite einiger Gebirgsziige treten in allen Béenparametrisierungen lokale Maxi-
ma auf. In erster Linie sind die Gebiete siidlich von Stuttgart und 6stlich von Freiburg im Lee des
Schwarzwaldes, ein Gebiet im Lee der Schwibischen Alb bis Ulm, ebenso wie eine Region nord-
lich der Alpen in Bayern bis ins Alpenvorland betroffen. Bei Betrachtung der hoheren Perzentile
(nicht gezeigt) kommen genau diese Bereiche in den meisten Modellen noch stéirker heraus. Die-
ser Effekt tritt bei Nakamura et al. (1996) weniger stark auf. Das lokale Maximum bei Stuttgart
wird durch den Ansatz von Nakamura et al. (1996) berechnet und ebenfalls ein Bereich im Alpen-
vorland, der jedoch weiter im Osten Deutschlands liegt als bei den anderen Ansédtzen. Das Maxi-
mum der Béen im Lee der Schwiibischen Alb hebt sich nicht hervor. Die konnte an der rdumlich
einheitlicheren Verteilung des Median des Auftriebsterms (nicht gezeigt) iiber der Schwibischen
Alb und der Umgebung liegen, sodass sich kein lokales Maximum der Boen abbildet. Die leesei-
tigen Maxima der Boen konnten mit der Um- und Uberstromung der Gebirge zusammenhingen,

was zur Auslosung und Verstdarkung von Konvektion fithren kann (Houze, 1993).
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Ein weiteres Gebiet mit hoheren Geschwindigkeiten ist in dem Modell von Dotzek und Friedrich
(2009), bei Nakamura et al. (1996) und in angedeuteter Form auch in den IMK-CCLM ERA-
Interim Reanalysen zu erkennen. Es erstreckt sich vom Oberrheingraben bis in die Region um
Frankfurt mit allerdings im Mittel nur um 1 bis 2 m s~ hdheren Werten als in der Umgebung.
Dieser Bereich tritt besonders in der riumlichen Verteilung des Temperaturgradienten hervor und
ebenfalls in der Klimatologie des Niederschlags. Diese beiden Groflen fiithren iiber dem besagten
Gebiet zu einem stédrkeren negativen Auftrieb und einem verstéirkten Effekt durch die Reibung der
Hydrometeore und damit zu hoheren konvektiven Boengeschwindigkeiten. Im Oberrheingraben
konnte ein weiterer Grund fiir etwas stirkere Boen ein Kanalisierungseffekt sein. Wie in der Lite-
ratur von Malberg (2013) beschrieben wird, konnen am Boden Winde in Richtung des Rheintals
kanalisiert werden.

Bei Betrachtung der Intensitidten der konvektiven Boengeschwindigkeiten unterscheiden sich die
Ergebnisse stark voneinander. Das Modell von Wolfson (1990) weist die niedrigsten Werte auf,
danach folgen die modellierten konvektiven Boen der IMK-CCLM Era-Interim Reanalysen, ge-
folgt von dem Béenmodell von Geerts (2001) und der Béenparametrisierung von McCann (1994).
Deutlich héhere Werte der konvektiven Boengeschwindigkeit ergeben sich aus dem Modell von
Dotzek und Friedrich (2009). Die hochsten Béengeschwindigkeiten weist das Boenmodell von
Nakamura et al. (1996) auf (Abb. 6.6). Ausreiller wurden von der Untersuchung ausgeschlossen,
da diese unrealistisch hohe Werte aufwiesen. Der Grund dafiir konnte nicht ermittelt werden.

Die relative Hiufigkeitsverteilung der konvektiven Boenparametrisierung nach Wolfson (1990)
liegt fiir die meisten konvektiven Bden unter 5 m s~! und erreicht maximale Werte bis knapp
24ms~! (Abb. 6.6a). Diese niedrigen Werte sind auf zwei Ursachen zuriickzufiihren. Ein Grund
besteht darin, dass einige Groflen, die in die Berechnung eingehen, in dieser Arbeit approximiert
wurden. Das Ubergangsniveau wurde beispielsweise durch das HKN angeniihert. Diese Niherung
konnte ungeeignet sein. Die Werte des HKN liegen deutlich niedriger als die der Schmelzschicht
(siehe Kap. 6.1). Das Ubergangsniveau wirkt sich auf jeden Term der Béenparametrisierung aus.
Eine weitere Ndherung wurde fiir den Term der Reibung durch Hydrometeore getroffen, indem
das Niederschlagsmischungsverhiltnis iiber die Regenrate und testweise iiber den vertikal inte-
grierten Niederschlag berechnet wurde. Ein weiterer Grund ist, dass sowohl das HKN als auch die
Regenrate wie bereits in Kapitel 6.1 diskutiert im Mittel etwas zu niedrige Werte aufweisen (Abb.
6.4 links), was sich auf die Intensitit der berechneten Boen auswirkt. In der Arbeit von Wolfson
(1990) wurden fiir einzelne Ereignisse Geschwindigkeiten von 10 bis 40 m s~! berechnet. Da
solche hohen Geschwindigkeiten iiber die Parametrisierung von Wolfson in dieser Arbeit nicht
berechnet wurden, weist dieses Modell in dieser Arbeit die groiten Unsicherheiten beziiglich der
Intensitit der konvektiven Boengeschwindigkeiten auf.

Die relative Hiufigkeitsverteilung der Boenparametrisierung von McCann (1994) zeigt am héu-
figsten Geschwindigkeiten um 10 m s~ mit maximalen Werten bis etwa 30 m s~ (Abb. 6.6b).
In die Berechnung der Boen geht die gleiche Temperaturdifferenz ein wie bei Wolfson (1990),
jedoch werden hier die in Abbildung 6.3 (links) dargestellte spezifische Feuchte auf dem Niveau
der Schmelzschicht und im untersten Kilometer sowie die Schmelzschichththe verwendet. Fiir

diese meteorologischen Parameter werden in der Literatur dhnliche Wertebereiche dokumentiert
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(Kapitel 6.1). McCann (1994) gibt fiir einzelne Fille in den USA Werte des WINDEX zwischen
21 und 36 m s~ ! an und schreibt, dass die Temperaturdifferenz zwischen dem Abwind und der

Umgebung den grofiten Einfluss auf die Berechnung hat. Die in dieser Arbeit fiir Deutschland

berechneten maximalen Werte liegen damit in einem realistischen Bereich.
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Abb. 6.6: Relative Haufigkeitsverteilungen der konvektiven Boenmodelle (1995 bis 2010)
nach (a) Wolfson (1990), (b) McCann (1994), (c) Geerts (2001), (d) Dotzek und

Friedrich (2009), (e) Nakamura et al. (1996) und (f) IMK-CCLM ERA-Interim.
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Das konvektive Boenmodell nach Geerts (2001) ist zu einem gewissen Teil abhiingig von der
Boenparametrisierung nach McCann (1994), da es eine Modifizierung dieses Ansatzes zum Pa-
rameter GUSTEX ist, in dem zusétzlich der vertikale Transport von horizontalem Impuls aus der
Entstehungshohe des Abwinds mit beriicksichtigt wird. Die relative Haufigkeitsverteilung der be-
rechneten Werte des GUSTEX zeigt nach den hiufigsten Béen zwischen 5 und 10 m s~! einen
plateauartigen Abfall und maximale Werte bis knapp iiber 30 m s—! (Abb. 6.6¢). Die spezielle Ver-
teilung kommt hier liber die Zusammensetzung eines iiber den Parameter o bestimmten Anteils
der WINDEX Werte und einem dazu addierten Anteil aus der Hilfte der Windgeschwindigkeit im
500 hPa Niveau zustande. Der Wertebereich von GUSTEX liegt in der Arbeit von Geerts (2001)
fiir Australien bei vergleichbaren Werten wie fiir die WINDEX Werte bei McCann (1994) an-
gegeben. Geerts konnte mit GUSTEX jedoch eine hohere Korrelation zu beobachteten Boen aus
Gewitterereignissen erzielen. In dieser Arbeit liegen die GUSTEX Werte teilweise unter denen
der WINDEX Werte. Dies hiangt mit dem empirischen Parameter o und der Halbierung der Wind-
geschwindigkeit in 500 hPa zusammen. Hochstwahrscheinlich wire es notwendig, den Parameter
« speziell fiir Deutschland zu bestimmen, um optimierte Ergebnisse zu erhalten.

Die relative Haufigkeitsverteilung der Béen aus der Parametrisierung nach Dotzek und Friedrich
(2009) fillt breiter aus mit zwei Maxima um 10 und 20 m s~! und maximalen Werten von bis
zu 45 m s~1 (Abb. 6.6d). Diese Verteilung ist auf eine Uberlagerung der Verteilung der WINDEX
Werte und der dichtegemittelten Windgeschwindigkeit zwischen 1 und 5 km (Abb. 6.4 rechts)
zuriickzufiihren, die sich durch deren Addition in der Berechnung ergibt. Diese Modifikation zu
GUSTEX von Dotzek und Friedrich (2009) hat den Vorteil, dass keine eventuelle regionale Ab-
hingigkeit zu dem empirischen Parameter o besteht und trotzdem der vertikale Transport vom
Horizontalimpuls aus grofleren Hohen iiber den Abwind beriicksichtigt ist. Nach dieser Methode
kann GUSTEX nur gréBer oder gleich grofl wie WINDEX werden, wodurch in dieser Arbeit hohe-
re maximale Werte fiir GUSTEX resultieren als durch die Berechnung nach Geerts (2001). In der
Arbeit von Dotzek und Friedrich (2009) wurden fiir Deutschland fiir einzelne Starkwindereignis-
se Werte zwischen 33 und 44 m s—! berechnet, die sich teilweise wie bei einem Hagelereignis in
Miinchen mit 42 m s~! durch Beobachtungen bestitigen lieBen. Die in dieser Arbeit berechneten
Starkwindboen liegen demnach in einem dhnlichen Wertebereich.

Eine einheitlichere relative Haufigkeitsverteilung liefert der Ansatz der Bdenparametrisierung
nach Nakamura et al. (1996) mit hiufigeren Werten um 25 m s~! und maximalen Werten bis zu
knapp 50 m s~!(Abb. 6.6e). Die im Vergleich zu den anderen Ansitzen hoheren Werte resultieren
aus der Beriicksichtigung des Reibungsterms durch Hydrometeore, des Term des Horizontalim-
pulses auf der Entstehungshohe des Abwinds sowie dem Verzicht der Gewichtungsparameter der
einzelnen Terme. Bei Nakamura et al. (1996) ergeben sich bei verschiedenen Tests Werte zwi-
schen 5 und 38 m s~ fiir konvektive Boen unterschiedlicher konvektiver Regime, die speziell fiir
konvektive Starkwindereignisse gute Ubereinstimmungen zu Beobachtungen lieferten.

Die konvektive Béenparametrisierung in CCLM, nach der Methode von Schulz und Heise (2003)
beziehungsweise Heise (2000), ist eine Formulierung des Ansatzes nach Nakamura et al. (1996).

So liegen die modellierten konvektiven Boen am hzufigsten bei Werten zwischen 5 und 10 m s~!
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mit deutlich geringeren maximalen Werten von knapp iiber 20 m s~! (Abb. 6.6f). Wie Nakamura
et al. (1996) zeigte, hat besonders fiir die schweren konvektiven Béen die Windgeschwindigkeit
auf der Entstehungshohe des Abwinds einen nicht zu vernachlissigenden Effekt auf die Intensitit
der Boen. Dieser Term wird in der Parametrisierung des CCLM aus Griinden der Uberschitzung

in einzelnen Fillen jedoch nicht beriicksichtigt.

Zusammenfassend liefern die konvektiven Boenparametrisierungen nach Dotzek und Friedrich
(2009) und nach Nakamura et al. (1996) speziell fiir schwere konvektive Ereignisse beziiglich der
Intensitét die hochsten konvektiven Boengeschwindigkeiten.

Um die bereits in der rdumlichen Verteilung des Medians der unterschiedlichen Béenmodelle
zu beobachtenden hoheren Werte der konvektiven Boengeschwindigkeit im Stiden Deutschlands
(Abb. 6.5) und einen ebenfalls moglichen Unterschied zwischen West- und Ostdeutschland ein-
gehender zu untersuchen, wird das Untersuchungsgebiet in drei Bereiche unterteilt. Da in der
Arbeit von Puskeiler (2013) Hagel haufiger in West- als in Ostdeutschland auftritt und Hagel
einen gewissen Einfluss auf die Intensitit der konvektiven Starkwindboen hat (siehe Kap. 2.2.1),
wire ein leichter Unterschied der Boengeschwindigkeiten in West-Ost Richtung mdglich. Der
erste Bereich liegt im Nordwesten Deutschlands mit einer geografischen Breite iiber 50,5°N und
einer geografischen Linge kleiner als 10,5°0. Der zweite Bereich bezieht sich auf ein Gebiet mit
derselben geografischen Breite und einer geografischen Lénge iiber 10,5°0. Der dritte Bereich
schlief3t alle Werte siidlich von 50,5°N ein. Fiir die Werte innerhalb dieser Gebiete sind in Ab-
bildung 6.7 verschiedene Verteilungsparameter in Form eines Boxplots mit Median, oberem und

unterem Quantil sowie Maximum und Minimum dargestellt.

Die Werte der Boengeschwindigkeiten aller Parametrisierungen variieren unterhalb ihres Me-
dians in den verschiedenen Gebieten nahezu kaum. Fiir die Béenparametrisierungen nach Mc-
Cann (1994) und Geerts (2001) dndert sich der Median leicht zwischen dem siidlichen und dem
nordlichen Gebiet wie bereits in der rdumlichen Darstellung in Abbildung 6.5 zu sehen war. Eine
etwas groBere Anderung zwischen den beiden Gebieten ergibt sich fiir die Maxima. Dabei tre-
ten im Siiden nach der Methode von McCann (1994) gegeniiber dem Nordwesten Deutschlands
4,2 m s~! hohere Werte und gegeniiber dem Nordosten Deutschlands 4,6 m s~—! hohere Werte
auf. In den anderen Boenmodellen ist ebenfalls ein schwacher Anstieg der Werte der konvektiven
Boengeschwindigkeiten von Nord- nach Siiddeutschland zwischen 1 und 3 m s~! zu beobach-
ten. Die Unterschiede der Boen iiber dem Nordwesten und Nordosten Deutschlands sind fiir alle

Parametrisierungen sehr gering und belaufen sich auf Werte unter 1 m s=1.

Des Weiteren stellt sich die Frage, ob die konvektiven Béen der unterschiedlichen Modelle einem
Einfluss durch verschiedene Hohenlagen unterliegen (Abbildung 6.8). Zur Untersuchung dieses
moglichen Effekts wurde das Untersuchungsgebiet in drei verschiedene Hohenniveaus eingeteilt.
Das erste umfasst alle Gitterpunkte in einer Hohenlage unterhalb von 300 m (5415), das zweite
die Gitterpunkte zwischen 300 m und 600 m (2703) und das dritte die Gitterpunkte zwischen 600
und 900 m (591). Hoher gelegene Gebiete wurden von der Betrachtung ausgeschlossen, da dort
schwichere konvektive Boengeschwindigkeiten auftreten und der Stichprobenumfang zu gering

ist. Die Verteilung der Werte innerhalb dieser drei Hohenlagen ist in Abbildung 6.7 in Form von
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Abb. 6.7: Boxplots fiir Nordwest-, Nordost- und Stiddeutschland mit Median (roter Kreis),
unterem und oberem Quantil Q1, Q3 (blau), Maximum und Minimum (schwarz)
der konvektiven Boenmodelle BM1 nachWolfson (1990), BM2 nach McCann
(1994), BM3 nach Geerts (2001) BM4 nach Dotzek und Friedrich (2009), BM5
nach Nakamura et al. (1996) und BM6 aus IMK-CCLM ERA-Interim und Oro-
grafie mit eingezeichneten Gebieten.

Boxplots dargestellt. Die Geschwindigkeiten der konvektiven Boen sind in den unterschiedlichen
Hohenlagen sehr dhnlich mit Anderungen unter 1 m s~!. Nur fiir die Maxima treten leicht erhohte
Werte mit 1 bis 3 m s~ hoheren Werten iiber 300 m auf. In den Parametrisierungen nach Wolfson
(1990) belaufen sich die Anderungen der Boengeschwindigkeit zwischen der ersten und letzten
Hohenlage auf bis zu 5,7 m s~! und bei McCann (1994) auf bis zu 4,8 m s~!. Der leichte An-
stieg der Boengeschwindigkeit der Modelle mit der Hohenlage 14sst sich jedoch auf die allgemein
hohere Geschwindigkeit im Siiden Deutschlands durch den bereits genannten Einfluss des Mee-
res im Norden zuriickfithren. Insgesamt kann also kein gréerer Unterschied der Intensitédten der
Boen zwischen dem Westen und Osten Deutschlands und ebenfalls kein Einfluss durch die Ge-
landehohe des Gebietes auf die Boen festgestellt werden. Lediglich zwischen Norden und Siiden

treten die bereits genannten Anderungen der Boengeschwindigkeiten auf.
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Abb. 6.8: Boxplots fiir Hohen unter 300 m, zwischen 300 und 600 m und zwischen 600 und
900 m mit Median (roter Kreis), unterem und oberem Quantil Q1, Q3 (blau),
Maximum und Minimum (schwarz) der konvektiven Béenmodelle BM1 nach
Wolfson (1990), BM2 nach McCann (1994), BM3 nach Geerts (2001) BM4 nach
Dotzek und Friedrich (2009), BM5 nach Nakamura et al. (1996) und BM6 der
IMK-CCLM ERA-Interim Reanalysen.

Vergleich zu Hagelstatistiken

Da Hagel ein Wetterphidnomen ist, das aus den gleichen konvektiven Gewittersystemen hervorgeht
wie konvektive Boen, werden die konvektiven Starkwindbden dieser Arbeit mit Hagelstatistiken
aus der Arbeit von Puskeiler (2013) hinsichtlich dhnlicher Strukturen verglichen. Die meisten
Gewitter verlaufen ohne die Bildung von Hagel, sodass es auch konvektive Starkwindbden geben
kann ohne dass Hagel auftritt. GroB3er Hagel hat jedoch durch den Reibungsterm der Hydrometeo-
re einen Effekt, der vor allem bei der Auslosung aber auch bei der Beschleunigung des Abwinds
und der Boen einen groflen Einfluss haben kann (siehe Kap. 2.2.1).

In den Béenmodellen von McCann (1994) und Geerts (2001) zeigen sich in der Klimatologie der
Boen in Siiddeutschland hohere Intensitéten als in Norddeutschland (Abb. 6.5). Dies ist auch fiir
stirkere konvektive Boen in den Parametrisierungen von Dotzek und Friedrich (2009), Nakamura
et al. (1996) und in den modellierten konvektiven Boen aus IMK-CCLM zu beobachten. Auch die
Anzahl der Tage mit Boengeschwindigkeiten iiber 18 m s~ aus IMK-CCLM ist in Siiddeutsch-
land hoher als in Norddeutschland (Abb. 5.3 links und 5.7 links). Bei einem Vergleich zur Hagel-
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statistik von Puskeiler (2013) sind ebenfalls Gebiete in Siiddeutschland zu erkennen an denen im
Zeitraum von 2005 bis 2011 eine erhohte Anzahl an Tagen mit Hagel auftritt (Abb. 6.9). Diese
Gebiete beschrinken sich jedoch nicht ausschlieBlich auf Siiddeutschland. Weiterhin fiihrte Pus-
keiler (2013) einen Vergleich zwischen den Zugbahnen konvektiver Gewitterereignisse und der
Anzahl an Hageltagen durch. Dabei kam heraus, dass im Norden und Westen Deutschlands viele
Zugbahnen mit wenig Hagelereignissen und im Siiden lingere Zugbahnen mit mehr Hagelereig-
nissen auftreten. Dies fithrt der Autor auf langlebigere Gewittersysteme zuriick. Wie in Kapitel
2.1 beschrieben, hingt die Lebensdauer und Intensitit der konvektiven Boen mit der Langlebigkeit
und Intensitit der Gewittersysteme zusammen, aus denen sie entstehen. Daher ist es moglich, dass
konvektive Starkwindbden iiber 18 m s~'und Hagel hiufiger in Siiddeutschland auftreten. Fiir den
Siiden Deutschlands wurde in der Arbeit von Dotzek und Friedrich (2009) auch das Gebiet nord-
lich der Alpen als hiufiger Entstehungsort fiir Gewittersysteme im Rahmen von drei Fillen von
konvektiven Starkwindbden wihrend der Messkampagne VERTIKATOR beschrieben. Die Ge-
witter bildeten sich nordlich der Alpen und zogen anschlieend schnell in Richtung Nordosten in
das Untersuchungsgebiet siidlich von Miinchen. Dies wurde von den Autoren zuriickgefiihrt auf
eine bei den Alpen hidufiger auftretende erhohte Mischungsschicht iiber der konvektiven Grenz-
schicht. In solchen Fillen kann nach Dotzek und Friedrich (2009) die gesamte Schicht unter der
Schmelzschicht nahezu trockenadiabatisch werden und somit der negative Auftrieb im Abwind
maximiert werden. Damit sprechen einige Ergebnisse aus den Arbeiten von Puskeiler (2013) zu
Hagel und von Dotzek und Friedrich (2009) zu konvektiven Starkwindbden fiir die in dieser Arbeit

auftretenden hoheren konvektiven Boengeschwindigkeiten in Siiddeutschland.

Weiterhin sind in allen untersuchten konvektiven Béenmodellen einzelne Bereiche zu erkennen,
in denen erhohte Geschwindigkeiten auftreten (Abb. 6.5). Diese Gebiete weisen auBlerdem fiir die
modellierten konvektiven Boen aus IMK-CCLM eine erhohte Anzahl von Tagen mit Boen iiber
18 m s~! (Abb. 5.3 links und 5.7 links) auf. Sie liegen siidlich der Isar bis ins Alpenvorland,
siidlich von Stuttgart im Lee des Schwarzwalds und der Schwébischen Alb. In der Parametrisie-
rung von Dotzek und Friedrich (2009) und Nakamura et al. (1996) tritt zusétzlich eine Zone im
Oberrheingraben bis zum Frankfurter Raum auf (Abb. 6.5d,e), in der es ebenfalls zu leicht erhoh-
ten Geschwindigkeiten der Boen und hiufigen Tagen mit Boen iiber 18m s~! aus IMK-CCLM
kommt. Da Hagel, wie in Kapitel 2.2.1 beschrieben, zu einem stdrkeren Reibungseffekt der Hy-
drometeore fithren kann, der wiederum einen kriftigeren Abwind und damit starke konvektive
Boen hervorruft, werden die genannten Gebiete mit erhdhten Geschwindigkeiten mit den Gebie-
ten erhohter Anzahl von Hageltagen und dem Auftreten von groBem Hagel verglichen. In Abbil-
dung 6.9 sind drei Gebiete der Hagelstatistik im Zeitraum von 2005 und 2011 zu erkennen die
Ahnlichkeiten beziiglich ihrer Lage zu den Gebieten mit erhdhten konvektiven Boen aufweisen.
Diese Regionen liegen nach Puskeiler (2013) siidlich von Miinchen im Alpenvorland, siidlich von
Stuttgart, auf der Hochfliche der 6stlichen Schwébischen Alb und im Raum Frankfurt am Main.
Je groBer der Hagel ist, desto groBer kann der Reibungseffekt der Hydrometeore ausfallen. Daher

ist fiir die Gebiete mit starken Boen besonders das Auftreten von groBem Hagel von Bedeutung.
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Abb. 6.9: 3D-Radar basierte Hagelstatistik (2005-2011; Puskeiler, 2013).

In der Arbeit von Puskeiler (2013) kommt es unter anderem siidlich von Stuttgart auf der Hoch-
flache der Schwibischen Alb, siidlich und siidwestlich von Miinchen héufiger zu groem Hagel.
Diese Strukturen decken sich von der groben rdumlichen Verteilung mit denen der konvektiven
Starkwindboen. Zu einigen Regionen, in denen es nach Puskeiler (2013) auch hiufiger zu Hagel
und groferem Hagel kommt, kann kein Zusammenhang zu den konvektiven Starkwindbden aus
dieser Arbeit abgeleitet werden. Dazu zéhlen das Maximum der rdumlichen Verteilung der An-
zahl von Hageltagen siidwestlich von Kassel, die Region am Erzgebirge siidlich und siidwestlich
von Dresden sowie vereinzelte Gebiete in Rheinland-Pfalz und Hessen (Abb. 6.9). Hier treten
konvektive Starkwindbden seltener auf. Dies konnte zum Beispiel auf einen schwicheren negati-
ven Auftrieb oder einen geringeren vertikalen Transport von horizontalem Impuls aus der Hohe

zuriickzufiihren sein.
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Die Regionen, die hiufiger von konvektiven Boen iiber 18 m s~! aus IMK-CCLM betroffenen
sind, nehmen teilweise ein groferes Gebiet ein als die Gebiete mit hdufigem Auftreten von Ha-
gel wie zum Beispiel das Gebiet leeseitig der Schwibischen Alb und siidostlich der Isar (Abb.
5.7). Ein Grund dafiir wére, dass konvektive Boen in Siiddeutschland auch héufiger ohne die Be-
gleitung von Hagel auftreten. Dies wire zum Beispiel bei intensiven Niederschldgen und den
weiteren in Kapitel 2.2.1 aufgefiihrten Entstehungs- und Intensivierungsmechanismen moglich.
Puskeiler (2013) zeigte, dass bei Gewitterereignissen mit Hagel am hiufigsten eine begiinstigen-
de Siidweststromung vorherrscht. Dieser Zusammenhang ldsst sich moglicherweise ebenfalls zu
Gewittersystemen mit konvektiven Béen aufbauen, da die Strukturen mit einer erhthten Anzahl
an Tagen mit konvektiven Boen iiber 18 ms~! teilweise eine siidwestliche Ausprigung aufweisen
(Abb. 5.7 links). Zu den genannten Haufungspunkten von Hagel stellt Puskeiler (2013) aulerdem
eine Hypothese beziiglich der Orografie auf. Je nach Anstromrichtung bilden sich im Lee der je-
weiligen Gebirgsziige Konvergenzbereiche, die einen Einfluss auf die Auslosung und Verstirkung
von Konvektion haben konnen (Houze, 1993). Dies konnte ebenfalls im Zusammenhang mit den
konvektiven Béen im Lee des Schwarzwalds und der Schwibischen Alb stehen.

Niedrigere Werte der konvektiven Boengeschwindigkeit treten fiir alle Béenmodelle und vor al-
lem fiir die Parametrisierung nach Nakamura et al. (1996) und in den modellierten Boen aus
IMK-CCLM ERA-Interim neben den norddeutschen Raum und den Kiistengebieten iiber den
Mittelgebirgen auf (Abb. 6.5). Uber diesen beiden Bereichen sind ebenfalls seltener Boen iiber
18 m s~'aus IMK-CCLM und Hagel zu beobachten.

Zusammenfassend ldsst sich sagen, dass ein Zusammenhang zwischen hohen Geschwindigkeiten
konvektiver Boen, die in dieser Arbeit haufiger in Siiddeutschland auftreten, und dem Auftre-
ten und der GroBe von Hagel besteht. AuBlerdem wurden einzelne Gebiete, iiber denen héufiger
erhohte konvektiven Boen auftreten, identifiziert, bei denen es in der Hagelstatistik ebenfalls hiu-
figer zu Hagel kam. Dazu zédhlen mit einem leichten Versatz die Gebiete siidlich von Miinchen bis
zum Alpenrand, im Lee der Schwibischen Alb und des Schwarzwaldes sowie fiir einige der kon-
vektiven Boenmodelle iiber vereinzelten Regionen um den Schwarzwald und einer Zone entlang
des Oberrheingrabens bis in dem Frankfurter Raum. Die Klimatologie der konvektiven Boen aus
dieser Arbeit weist von der groben riumlichen Verteilung damit Ahnlichkeiten zu den riumlichen
Strukturen der Hagelstatistik von Puskeiler (2013) auf.






7. Zusammenfassung

Das Ziel der vorliegenden Arbeit war, konvektive Starkwindbden auf der Grundlage von hoch-
aufgelosten Reanalysedaten hinsichtlich ihrer rdumlichen Verteilung in Deutschland genauer zu
untersuchen. Dazu wurden zunédchst Tagesmaxima der modellierten konvektiven Boen statistisch
analysiert, die auf der internen konvektiven Boenparametrisierung des regionalen Klimamodells
CCLM (0,0625°) basieren und mit den Reanalysen ERA-40 (1971-2000) und ERA-Interim (1995-
2010) des ECMWEF als Antrieb berechnet wurden. Dabei war ebenfalls von Bedeutung zu iiber-
priifen, inwieweit diese modellierten konvektiven Boen die an Klimastationen des DWD beobach-
teten konvektiven Boen wiedergeben. Anschliefend wurden weitere semi-empirisch und physika-
lisch basierte Béenmodelle auf den IMK-CCLM-ERA-Interim Lauf angewendet. Ziel dabei war,
die Ergebnisse der unterschiedlichen Béenmodelle untereinander auf systematische Unterschiede
der Verteilung und hinsichtlich ihrer Intensitéten zu vergleichen. Dabei war von Interesse, welchen
Einfluss die verschiedenen meteorologischen Parameter, die in die Béenmodelle eingehen, auf
die Ergebnisse haben und ob Ahnlichkeiten zu bereits in Deutschland beobachteten Verteilungen
schwerer konvektiver Ereignisse bestehen. Da konvektive Béen vorwiegend im Sommerhalbjahr
beobachtet werden, fokussiert sich die folgende Untersuchung auf diesen Zeitraum.

Basierend auf den beiden Reanalysedatensitzen zeigte sich, dass die modellierten konvektiven
Bden vor allem in den beiden warmen Sommermonaten (Juni und Juli) am haufigsten auftreten.
Das Tagesmaximum der Boen wurde frithestens ab der Nachmittagszeit erreicht. Dabei wurde
deutlich, dass maximale Boen von bis zu 23 m s~! durchaus im gesamten Untersuchungsge-
biet auftreten konnen. Sowohl eine Betrachtung verschiedener Perzentile als auch Schwellen-
wertiiberschreitungen der konvektiven Boen zeigten einen Nord-Siid-Gradienten, wobei um bis
zu 3 m s~ ! hohere Werte in Siiddeutschland beobachtet wurden. Die Ursache hierfiir wurde auf
die Advektion kilterer Luftmassen vom Meer in den unteren Hohen und die damit zusammenhén-
gende Stabilisierung der Schichtung zuriickgefiihrt, wodurch die Konvektion im Norden Deutsch-
lands schwicher unterstiitzt wird als im Siiden. Die niedrigsten Werte der Boen traten iiber kom-
plexerer Orografie und iiber dem Meer auf. Anhand von Schwellenwertiiberschreitungen wurden
vor allem Bereiche im Oberrheingraben bis Frankfurt, am Bodensee, um Stuttgart und verein-
zelte Gebiete im Alpenvorland (speziell siidostlich der Isar) identifiziert, die am héufigsten von
konvektiven Starkwindboen betroffen waren. Ein Vergleich mit schweren Einzelereignissen (z.B.
Derechos) verdeutlichte, dass die modellierten konvektiven Starkwindbden die grobe raumliche

Ausbreitung der beobachteten Boengeschwindigkeiten relativ gut reproduzieren konnten.
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Die zeitliche Uberlappung der Boen aus IMK-CCLM ERA-40 und ERA-Interim (1995-2000) lie3
erkennen, dass die konvektiven Boen vor allem iiber komplexer Orografie eine etwas unterschied-
lich ausgeprigte, erhohte Variabilitit aufweisen und in IMK-CCLM ERA-Interim etwas hohere
Boengeschwindigkeiten berechnet werden. Dies wurde auf die unterschiedliche Auflosung der
Orografie in den antreibenden Reanalysen und die fiir ERA-Interim verbesserte Datenassimilati-
on zuriickgefiihrt (Uppala, 2005; Dee et al., 2011).

Mit Hilfe von tdglichen Spitzenb6en an Klimastationen des DWD wurden anschlieBend die mo-
dellierten konvektiven Boen validiert. Es zeigte sich, dass die modellierten Boen im statistischen
Mittel unterschitzt werden und besonders die Maxima (z.B. Derechos) stark unterschitzt wer-
den, da in Deutschland in den Beobachtungen Werte von bis zu 50 m s~! gemessen wurden.
AuBlerdem ergab sich nur ein sehr schwacher statistischer Zusammenhang der modellierten zu
den beobachteten konvektiven Boen. Der geringe Zusammenhang lief3 sich ebenfalls anhand von
exemplarischen Zeitreihen aufzeigen, in denen fiir konvektive Boen sowohl Uber- als auch Un-
terschidtzungen auftraten. Griinde dafiir bestehen zum Beispiel darin, dass durch Filterung der
Beobachtung nach Gewittertagen ein geringerer Stichprobenumfang fiir den Vergleich zur Ver-
fligung stand, wodurch die Représentativitidt der Stichprobe herabgesetzt seien konnte. Des Wei-
teren sind die Beobachtungen ebenfalls mit Unsicherheiten durch die Messinstrumente und die
Lage der Stationen behaftet, wodurch es zu Inhomogenitéten in den Messreihen kommen kann
(Hofherr und Kunz, 2010). Aufgrund der geringen Stationsdichte ist nicht in allen Fillen davon
auszugehen, dass die maximale Spitzenbde des umliegenden Gebiets erfasst wurde. Ein weiterer
Grund fiir den schwachen statistischen Zusammenhang stellt das aus numerischer Sicht notwen-
dige, verhiltnismiBig groBe Gebiet der modellierten Béen dar, dessen mittlerer Wert mit einer
Punktmessung der Beobachtungen verglichen wurde.

Darauf aufbauend wurde im zweiten Teil der Auswertung iiberpriift, welche rdumlichen Vertei-
lungen und Intensititen konvektiver Boen sich durch die Anwendung anderer konvektiver Boen-
modelle auf IMK-CCLM ERA-Interim fiir Deutschland ergeben. Eine Betrachtung der in die
Berechnung der Boenparametrisierungen eingehenden meteorologischen Grofen zeigte fiir al-
le Parameter verhiltnisméBig realistische Wertebereiche. Die Entstehungshdhe des Abwinds, die
iiber die Schmelzschichthohe berechnet wurde, wies im Mittel Werte von 2000 bis 3000 m mit
einem Nord-Siid-Gradienten auf und lag damit bei etwas niedrigeren Werten als in der Arbeit von
Hand (2000). Ebenso fiel der modellierte Niederschlag im Mittel etwas geringer aus. Unsicher-
heiten beziiglich der Intensitdt und rdumlichen Verteilung der Béen fiir dem Ansatz von Wolfson
(1990) bestanden in einer verwendeten Niherung des Ubergangsniveaus.

Die raumliche Verteilung der Klimatologie der auf verschiedenen Boenmodellen basierenden kon-
vektiven Boen (Wolfson, 1990; Heise, 2006; McCann, 1994; Geerts, 2001; Dotzek und Friedrich,
2009; Nakamura et al., 1996) zeigte niedrigere Werte im Norden, speziell iiber Kiistengebieten,
als im Siiden Deutschlands (v.a. bei McCann, 1994; Geerts, 2001; Dotzek und Friedrich, 2009).
Dies lieB sich fiir alle Parametrisierungen ebenfalls in den hohen Perzentilen der Boen beobach-
ten. Lokale Maxima des Medians der Béen waren fiir alle Boenmodelle vor allem 6stlich im Lee
des Schwarzwaldes und der Schwiibischen Alb sowie iiber einzelnen Bereichen im Alpenvorland

zu beobachten. Fiir einzelne Parametrisierungen war ein zusétzliches lokales Maximum des Me-
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dians der Boen iiber dem Oberrheingraben bis Frankfurt zu beobachten (v.a. CCLM; Nakamura
et al., 1996; Dotzek und Friedrich, 2009). Niedrige Boengeschwindigkeiten wurden in einigen
Boenmodellen iiber komplexer Orografie, vor allem iiber den Mittelgebirgen und den Alpen be-
rechnet (v.a. CCLM; Nakamura et al., 1996; Dotzek und Friedrich, 2009). Das Boenmodell von
Wolfson (1990) ergab insgesamt eine homogenere Verteilung der konvektiven Boengeschwindig-
keit, was in erster Linie auf die einheitliche Verteilung des Ubergangsniveaus iiber Deutschland
zuriickgefiihrt wurde. Die Parametrisierungen von McCann (1994), Geerts (2001) und Dotzek
und Friedrich (2009) bauen aufeinander auf genauso wie die Boenmodelle von Nakamura et al.
(1996) und die interne Parametrisierung aus CCLM. Dabher ist ein gewisser Zusammenhang der
Modelle zu erwarten, weil sie auf den gleichen physikalischen Prozessen aufbauen.

Hinsichtlich der Intensitiiten der konvektiven Béen aus den verschiedenen Parametrisierungen ist
allerdings ein deutliche Diskrepanz zu beobachten. So liegen sich maximalen Werte der Ben
zwischen 24 m s~! und knapp unter 50 m s~!. Basierend auf dem Ansatz von Wolfson (1990)
ergaben sich die niedrigsten konvektiven Boengeschwindigkeiten. Daran schlossen sich die mo-
dellierten konvektiven Boen aus IMK-CCLM an, gefolgt von der Methode von Geerts (2001)
und der Parametrisierung nach McCann (1994). Die zweithochsten Ergebnisse wurden durch die
konvektive Boenparametrisierung von Dotzek und Friedrich (2009) berechnet und die héchsten
Werte ergaben sich aus dem Ansatz von Nakamura et al. (1996). Der ausschlaggebende Grund
hierfiir wurde darauf zuriickgefiihrt, ob in der jeweiligen Parametrisierung der vertikale Transport
des horizontalen Impulses aus der Hohe beriicksichtigt wird und in welcher Form dies geschieht.
Insgesamt wurden die Intensitdt der Boen jedoch durch alle Béenmodelle im Vergleich zu den
beobachteten Boen unterschiedlich stark unterschitzt.

Um auf mogliche Unterschiede der Intensitdten zwischen verschiedenen Regionen Deutschlands
oder eine Abhéngigkeit hinsichtlich der Orografie einzugehen, erfolgte eine Unterteilung des Un-
tersuchungsgebiets sowohl in Siid, Nordwest und Nordost als auch in verschiedene Hohenlagen.
Dabei zeigte sich, dass bis auf den bereits angesprochenen Unterschied zwischen Norden und
Siiden die Variation der Intensitdt der konvektiven Boen zwischen Nordwest und Nordost gering
ausfillt und ebenfalls fiir alle Béenmodelle im Mittel keine eindeutige Abhéingigkeit mit der Ho-
henlage abzuleiten war.

Da konvektive Gewittersysteme mit weiteren Wetterphdnomenen wie Hagel verbunden sein kon-
nen, der durch Reibung einen Einfluss auf die Entstehung und Intensivierung der Béen hat, wurde
auch darauf eingegangen, inwiefern die Ergebnisse der rdumlichen Strukturen der Verteilung der
konvektiven Boen mit Mustern aus einer Hagelstatistik (Puskeiler, 2013) vergleichbar sind. Da-
bei zeigte sich, dass der Unterschied der Boen zwischen Nord- und Siiddeutschland durch die
Hagelstatistik bestdrkt wurde. Auerdem kam es in Gebieten, die haufiger von konvektiven Stark-
windbden betroffen waren, zum Teil auch hdufiger zu Hagel. Da konvektive Béen in Deutschland
auch ohne Hagel bei starken Niederschldgen auftreten konnen und aufgrund der modellierten Da-
ten und deren Auflosung, fallen die hiufiger betroffenen Gebiete ausgedehnter und weniger klar
definiert aus als im Vergleich zu Hagel. Ausgenommen die Region siidwestlich von Dresden und
ein Gebiet siidwestlich von Kassel, weisen die groben rdumlichen Verteilungen der Boen jedoch

verhiltnismiBig gute Ubereinstimmungen zu Strukturen der Hagelstatistik auf.



74 Kapitel 7. Zusammenfassung

Zusammenfassend lédsst sich sagen, dass die Ergebnisse der Klimatologie verschiedener konvek-
tiver Boenparametrisierungen gemeinsame Strukturen in der rdumlichen Verteilung der Béen und
Ahnlichkeiten zu einer Hagelstatistik aufwiesen. Beobachtete Starkwindbden konnten riumlich
grob in den modellierten konvektiven Boen wiedergeben werden, sodass die Béenmodelle gene-
rell geeignet sind, um rdumliche Verteilungen konvektiver Boen iiber Deutschland wiederzuge-
ben. Die Intensitédten der berechneten Boengeschwindigkeiten unterschieden sich jedoch deutlich
voneinander und unterschitzten die beobachteten Boen. Es wire daher sinnvoll, die Abhéingig-
keiten der untersuchten Boenparametrisierungen zu den in die Berechnung einflieBenden meteo-
rologischen Parametern durch eine Sensitivititsstudie eingehender zu untersuchen. Des Weiteren
konnten konkrete Einzelfallstudien Aufschluss dariiber geben, welche der Parametrisierungen am
besten in der Lage ist, einzelne konvektive Starkwindereignisse aus Beobachtungen wiederzuge-
ben. Interessant wire aullerdem die Anwendung extremwertstatistischer Verfahren zur Berech-
nung von Wiederkehrperioden hoher konvektiver Starkwindbden iiber Deutschland. Auflerdem
wiren dhnliche Untersuchungen mit noch hoher aufgeldsten Reanalysedaten von Interesse, um

eine bessere rdumliche Reprisentativitit der konvektiven Boen zu erhalten.



A. Abbildungen

Abb. A.1: Fotografie einer Staubverwirbelung an der Spitze eines Microburst am 15.7.1982
(B. Waranauskas; Fujita, 1985).
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Anhang A. Abbildungen

Abb. A.2: (a) 50%, (b) 90% und (c) 95% (d) 99% Perzentil der modellierten konvektiven
Boen im SHJ von 1971 bis 2000 (IMK-CCLM ERA40).
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Abb. A.3: Riumliche Variabilitit der Anzahl der Tage mit Uberschreitungen von
20 m s~ ! der konvektiven Boen aus IMK-CCLM ERA-40 (1971-2000; links)
und IMK-CCLM ERA-Interim (1995-2010; rechts).




B. Tabellen

Tabelle B.1: Verwendete Klimastationen des DWD.

Nr. | Stationsname Nummer | Hohe (m) | Breite (°N) | Linge (°O) | Ausfall (%)
1 | Angermiinde 164 54 53,03 13,99 0,43
2 | Artern 198 164 51,37 11,29 0,90
3 | Augsburg 232 461 48,43 10,94 0,10
4 | Bamberg 282 240 49,87 10,92 0,07
5 | Barth 298 3 54,34 12,71 1,40
6 | Berlin-Schonefeld 427 46 52,38 13,53 1,50
7 | Berlin-Tegel 430 36 52,56 13,31 0,21
8 | Berlin-Tempelhof 433 48 52,47 13,40 0,31
9 | Berus 460 363 49,26 6,69 1,35
10 | Boizenburg 591 45 53,39 10,69 0,62
11 | Boltenhagen 596 15 54,00 11,19 1,09
12 | Braunlage 656 607 51,72 10,60 2,04
13 | Braunschweig 662 81 52,29 10,45 0,64
14 | Bremen 691 4 53,04 8,80 0,29
15 | Bremerhaven 701 7 53,53 8,58 0,07
16 | Chemnitz 853 418 50,79 12,87 0,86
17 | Lautertal-Oberlauter 867 345 50,31 10,97 1,38
18 | Cottbus 880 69 51,78 14,32 1,40
19 | Cuxhaven 891 5 53,87 8,71 0,17
20 | Deuselbach 953 481 49,76 7,05 4,30
21 | Diepholz 963 39 52,59 8,34 0,48
22 | Doberlug-Kirchhain 1001 97 51,6 13,57 1,38
23 | Dresden-Klotzsche 1048 227 51,13 13,75 0,71
24 | Diisseldorf 1078 37 51,30 6,77 0,36
25 | Miinchen-Flughafen 1262 446 48,35 11,81 0,77
26 | Erfurt-Weimar 1270 316 50,98 10,96 1,97
27 | Essen-Bredeney 1303 150 51,40 6,97 0,24
28 | Frankfurt/Main 1420 112 50,04 8,60 0,17
29 | Freiburg 1443 236 48,02 7,83 0,36
30 | Freudenstadt 1468 797 48,45 8,41 1,62
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Nr. | Stationsname Nummer | Hohe (m) | Breite (°N) | Léange (°O) | Ausfall (%)
31 | Gardelegen 1544 47 52,51 11,39 0,24
32 | Garmisch-Partenkirchen 1550 719 47,48 11,06 1,73
33 | Geisenheim 1580 110 49,99 7,95 0,52
34 | Genthin 1605 35 52,39 12,16 2,95
35 | Gera-Leumnitz 1612 311 50,88 12,13 0,74
36 | GieBen/Wettenberg 1639 203 50,60 8,64 0,40
37 | Gorlitz 1684 238 51,16 14,95 0,67
38 | Gottingen 1691 167 51,50 9,95 0,21
39 | Goldberg 1694 58 53,61 12,10 2,57
40 | Miinster/Osnabriick 1766 48 52,13 7,70 0,33
41 | Griinow 1869 56 53,32 13,93 2,45
42 | Halle-Krollwitz 1957 93 51,51 11,95 1,35
43 | Hamburg-Fuhlsbiittel 1975 11 53,63 9,99 0,17
44 | Hannover 2014 55 52,46 9,68 0,48
45 | Harzgerode 2044 404 51,65 11,14 0,78
46 | Hersfeld, Bad 2171 272 50,85 9,74 0,71
47 | Hof 2261 565 50,31 11,88 0,21
48 | Hohn 2303 10 54,31 9,54 2,35
49 | Kahler Asten 2483 839 51,18 8,49 0,48
50 | Kassel 2532 231 51,30 9,44 0,60
51 | Kempten 2559 705 47,72 10,33 3,21
52 | Kissingen, Bad 2597 282 50,22 10,08 0,90
53 | Kleiner Feldberg/Taunus 2601 826 50,22 8,45 3,30
54 | Koln-Bonn 2667 92 50,86 7,16 0,14
55 | Konstanz 2712 443 47,68 9,19 0,07
56 | Kyritz 2794 40 52,94 12,41 0,71
57 | Lahr 2812 155 48,36 7,8 4,44
58 | Leck 2907 7 54,79 8,95 4,49
59 | Leinefelde 2925 356 51,39 10,31 0,81
60 | Leipzig/Halle 2932 131 51,43 12,24 0,14
61 | Lindenberg 3015 98 52,21 14,12 1,45
62 | Lingen 3023 22 52,52 7,31 0,17
63 | Lippspringe, Bad 3028 157 51,79 8,84 0,31
64 | Liibeck-Blankensee 3086 16 53,80 10,70 0,24
65 | Liichow 3093 17 52,97 11,14 0,19
66 | Magdeburg 3126 76 52,10 11,58 0,10
67 | Manschnow 3158 12 52,55 14,55 1,92
68 | Marienberg 3166 639 50,65 13,15 3,42
69 | Marienberg, Bad 3167 547 50,66 7,96 0,07
70 | Marnitz 3196 81 53,32 11,93 1,26
71 | Meiningen 3231 450 50,56 10,38 1,54
72 | Michelstadt-Vielbrunn 3287 453 49,72 9,10 1,57
73 | Miihldorf 3366 406 48,28 12,50 0,71
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Nr. | Stationsname Nummer | Hohe (m) | Breite (°N) | Linge (°O) | Ausfall (%)
74 | Miincheberg 3376 63 52,52 14,12 5,44
75 | Miinchen-Stadt 3379 515 48,16 11,54 0,50
76 | Neuhaus am Rennweg 3513 845 50,50 11,13 1,45
77 | Neuruppin 3552 38 52,90 12,81 1,62
78 | Nirnberg 3668 314 49,50 11,05 0,12
79 | Oberstdorf 3730 806 47,40 10,28 0,14
80 | Ohringen 3761 276 49,21 9,52 0,50
81 | Oschatz 3811 150 51,30 13,09 1,14
82 | Osterfeld 3821 246 51,09 11,93 3,16
83 | Plauen 3946 386 50,48 12,13 1,38
84 | Potsdam 3987 81 52,38 13,06 0,64
85 | Putbus 4024 40 54,36 13,50 3,68
86 | Regensburg 4104 365 49,04 12,10 0,07
87 | Rostock-Warnemiinde 4271 4 54,18 12,08 1,07
88 | Saarbriicken-Ensheim 4336 320 49,21 7,11 0
89 | Salzuflen, Bad 4371 135 52,10 8,75 0,31
90 | Schleiz 4464 501 50,57 11,80 3,11
91 | Schleswig 4466 43 54,53 9,55 0,33
92 | Schwerin 4625 59 53,64 11,39 0,81
93 | Seehausen 4642 21 52,89 11,73 0
94 | Soltau 4745 76 52,96 9,79 0,26
95 | Stétten 4887 734 48,67 9,86 0,40
96 | Straubing 4911 350 48,83 12,56 0,17
97 | Stuttgart (Schnarrenberg) 4928 314 48,83 9,20 0,19
98 | Stuttgart-Echterdingen 4931 371 48,69 9,22 0,24
99 | Tholey 5029 386 49,47 7,04 1,16
100 | Trier-Petrisberg 5100 265 49,75 6,66 0,07
101 | Ueckermiinde 5142 1 53,74 14,07 1,54
102 | Ulm 5155 567 48,38 9,95 0,14
103 | Ummendorf 5158 162 52,16 11,18 2,02
104 | Weiden 5397 440 49,67 12,18 2,09
105 | Weinbiet 5426 553 49,38 8,12 0,31
106 | Weilenburg-Emetzheim 5440 422 49,02 10,96 0,07
107 | Wernigerode 5490 234 51,85 10,77 2,02
108 | Wiesenburg 5546 187 52,12 12,46 1,02
109 | Wittenberg 5629 105 51,89 12,64 0,29
110 | Wiirzburg 5705 268 49,77 9,96 1,16
111 | Zinnwald-Georgenfeld 5779 877 50,73 13,75 2,50
112 | Mannheim 5906 96 49,51 8,55 0,38




Tabelle B.2: Tage mit Anzahl an Stationen, bei denen der Schwellenwert von
18 m s~ liiberschritten wurde fiir groBflichige Starkwindereignisse (Mohr,
2015, personliche Kommunikation).

Datum Anzahl Ereignis (inkl. Quelle)
29.06.1997 26 Gewitterlinie (370 km)
02.06.1999 53 Derecho Siiddeutschland
(Gatzen, 2011)
10.07.2002 67 Derecho Berlin

(Gatzen, 2004)
29.07.2005 43 Derecho Stidwest- Nordwestdeutschland (530 km)
(Gatzen, 2011)

12.07.2010 31 Derecho Nordwestdeutschland (820 km)
(Gatzen, 2011)
14.07.2010 32 Derecho Nordwestdeutschland (480 km)

(Gatzen, 2011)
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