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Kurzfassung

Extremwetterereignisse wie Schwergewitter mit Hagel, Orkanböen, Starkregen und
Tornados stellen eine große Gefahr für Mensch und Sachwerte dar und führen jedes Jahr zu
Sachschäden, die sich allein in Deutschland (Europa) nach einer Schätzung der Munich Re
auf ca. 1 bis 2 Mrd. EUR (5 bis 8 Mrd. EUR) belaufen. Unter dem Aspekt des globalen Kli-
mawandels ist es daher von besonderem Interesse das regionalisierte Schwergewitter-Risiko
abzuschätzen.

Da die Vorhersage von Gewitterstürmen nach wie vor eine der schwierigsten Aufgaben in
der Meteorologie ist, wurden Konvektionsmaße aus den zeitlich und räumlich homogen vor-
liegenden atmosphärischen Grundgrößen Druck, Temperatur, Feuchte und Wind abgeleitet,
um einen Zusammenhang zwischen atmosphärischen Umgebungsbedingungen und Konvek-
tion abzuleiten. Hierbei wurden die bereits bekannten Maße Convective Available Potential
Energy (CAPE), vertikale Windscherung zwischen Boden und 6 km über Grund (DLS) und
Convective Inhibition (CIN) verwendet, wie auch ein weiterer Konvektionsparameter (TSP)
entwickelt. Dieser stellt durch seine Kombination aus Thermodynamik und Dynamik ein
gutes Maß zur Abschätzung des Schwergewitterpotenzials dar. Das Besondere dieser Arbeit
macht hierbei der Fokus auf die zeitliche Korrelation von Schwergewitterpotenzial und Ener-
gieschwelle aus, wodurch sowohl der antreibende wie auch -hemmende Faktor zur Ausbil-
dung von hochreichender Konvektion berücksichtigt wird. Dies ist wichtig, da die konvektive
Sperrschicht bei fehlendem Hebungseffekt die Initiierung von Konvektion unterbinden kann.

Neben der Änderung des multisaisonalen Mittelwertes der spezifischen Feuchte und Tempera-
tur in der Grenzschicht wurden die thermodynamischen und dynamischen Konvektionsmaße
mittels Zeitscheibendifferenzanalyse für das Gebiet Europa untersucht. Zudem wurde die
zeitliche Korrelation von Konvektionsmaßen an einzelnen Gitterpunkten durchgeführt, um
durch eine genauere Untersuchung des Jahresgangs die klimatologische wie auch geographi-
sche Verteilung von Konvektion begünstigenden Umgebungen zu verstehen.

Als Hauptergebnis stellte sich in dieser Arbeit heraus, dass sich durch die Zunahme der bo-
dennahen Temperatur, dem damit korrelierten erhöhten Feuchtevorkommen in der Grenz-
schicht und einer Änderung der vertikalen Windscherung die Bedingungen für hochreichende
und langlebige Konvektion in der Zukunft verbessern werden. Im Vergleich zu den Vereinig-
ten Staaten von Amerika, wo sich die Bedingungen zur Ausbildung von Schwergewitter in
den Übergangsjahreszeiten als am günstigsten erweisen, bleibt das Potenzial zur Ausbildung
von Schwergewittern über Europa nach wie vor in den Sommermonaten am Höchsten. Ein
neuer Aspekt ist hierbei der Fakt, dass es vermehrt zu Tagen mit hohen CIN-Werten und
moderatem Schwergewitterpotenzial kommen wird und insbesondere an den Tagen, an denen
die CIN hohe Werte aufweist, das TSP zunehmen wird.

Somit kann auf Basis des hier verwendeten Klimaszenarios davon ausgegangen werden, dass
es seltener zur Auslösung von Schwergewittern kommt, diese aber, falls Initiierung erfolgt,
ein höheres Unwetterpotenzial in sich bergen.
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7.2. Änderung der Umgebungsbedingungen und Konvektionsmaßzahlen . . . . . 62
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7.4. Bedingte Häufigkeitsänderung des Gewitterpotenzials . . . . . . . . . . . . . 71
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1. Einleitung

Extremwetterereignisse wie Schwergewitter mit Hagel, Orkanböen, Starkregen und Tornados
stellen eine große Gefahr für Mensch und Sachwerte dar (Kunz, 2003; Simmons und Sutter,
2008; Dotzek et al., 2009; Kunz et al., 2009) und führen jedes Jahr zu Sachschäden, die sich
allein in Deutschland (Europa) nach einer Schätzung der Munich Re1 auf ca. 1 bis 2 Mrd.
EUR (5 bis 8 Mrd. EUR) belaufen. Unter dem Aspekt des globalen Klimawandels ist es
daher von besonderem Interesse das regionalisierte Schwergewitter-Risiko abzuschätzen. Die
Arbeit wurde im Rahmen des vom BMBF2 im Förderschwerpunkt klimazwei geförderten
Projektes RegioExAKT3 verfasst, das den Einfluss des Klimawandels auf wetterbedingte
Extremereignisse untersucht, um Konzepte zur Anpassung für ausgewählte Hauptnutzer zu
entwickeln.

Die Vorhersage von Gewitterstürmen ist aufgrund ihrer geringen horizontalen und zeitli-
chen Skala eine der schwierigsten Aufgaben in der Meteorologie (Doswell, 1980; Maddox,
1980; Wilson und Mueller, 1992; Brooks et al., 2003; Kottmeier et al., 2008). Die Entste-
hungsprozesse, die zu Gewittern führen, hier vor allem die Konvektion feuchter Luftmassen,
können zwar ab einer gewissen Größe von den Wettervorhersagemodellen aufgelöst werden
(bis 2,8 km), von Klimamodellen, deren horizontale Auflösung aufgrund notwendiger Rechen-
leistungen jedoch begrenzt ist, lediglich parametrisiert werden (IPCC et al., 2001). Zudem
liegen Beobachtungsdaten von derartigen Extremereignissen nicht flächendeckend vor. Da-
her bedient man sich der auf zeitlich und räumlich homogen vorliegenden atmosphärischen
Grundgrößen wie Druck, Temperatur, Feuchte und Wind, um anhand thermodynamischer
und dynamischer Maßzahlen einen Zusammenhang zwischen atmosphärischen Umgebungs-
bedingungen und Konvektion abzuleiten (Doswell, 1987; Houze, 1993; Doswell und Brooks,
1996; Brooks et al., 2003; Kunz et al., 2009).

Um eine Abschätzung liefern zu können, ob ein sich änderndes Klima Einfluss auf die Ausbil-
dung von hochreichender Konvektion über dem europäischen Kontinent haben wird, wurde
in dieser Arbeit eine Methode entwickelt, die es ermöglicht, sowohl für punktuelle (Radio-
sonden) als auch flächendeckende Datensätze (Modelldaten) einheitlich Konvektionsmaße
zu berechnen, welche anschließend für Gegenwart und Zukunft verglichen werden können.
Somit können die Berechnungen für jeden beliebigen Datensatz durchgeführt werden, der
Temperatur, Feuchte und Wind in verschiedenen Höhen der Atmosphäre bereitstellt. Für die
Verifizierung der Methode sowie den statistischen Abgleich von Klimamodell zu Beobach-
tungen werden ERA-40-Reanalysen verwendet. Anhand dieser wird zudem für den Zeitraum
1979-2001 auf 60 Modell- und 13 Hauptdruckflächen geprüft, inwiefern sich die Konvektions-
maße verändern, wenn sich bei gleicher horizontaler Auflösung und Datengrundlage lediglich

1Münchener Rückversicherungs-Gesellschaft
2Bundesministerium für Bildung und Forschung
3Regionales Risiko konvektiver Extremwetterereignisse: Anwenderorientierte Konzepte zur Trendbe-
wertung und -anpassung (www.regioexakt.de)
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die Anzahl der vertikalen Schichten ändert. Je höher die vertikale Auflösung eines Daten-
satzes ist, umso besser können vertikale Gradienten der Temperatur oder Feuchte aufgelöst
werden. Da insbesondere bei der Ausbildung von schweren Gewitterstürmen die Stabilität
der Atmosphäre eine wichtige Rolle spielt, ist eine Abschätzung des Einflusses der vertikalen
Auflösung auf Konvektionsmaße wichtig, da der in dieser Arbeit verwendete Klimadatensatz
die notwendigen Parameter lediglich auf sechs Hauptdruckniveaus bereitstellt.

Zur Ableitung des Schwergewitterpotenzials in der Zukunft werden regionale Klimaläufe des
CCLM4 für die Gegenwart (1979-2000) und eine Realisierung des A1B-Szenarios5 für die
Zeitperiode 2079-2100 herangezogen. Ändern sich die atmosphärischen Gegebenheiten, so
kann mittels verwendeter Konvektionsmaße eine Aussage über die Änderung der konvek-
tionsbegünstigenden Bedingungen gemacht werden. Anhand der Wetterlagenklassifikation
CWT6 nach Lamb und Weiss (1972) wird zudem ein möglicher Zusammenhang zwischen
Schwergewitterpotenzial und Änderung des großräumigen Luftmassentransports untersucht,
um die Quelle für eine mögliche Änderung im konvektiven Antrieb ausmachen zu können.

Die Arbeit ist wie folgt aufgebaut: Es erfolgt in Kapitel 2 zunächst ein Überblick zum
Stand des Wissens in den Themengebieten Schwergewitter, Konvektionsmaße, Konvektion
und Klimawandel. Kapitel 3 diskutiert die Grundlagen der Konvektion und Annahmen, die
bei der Entwicklung der Methode zur Vereinfachung getroffen werden mussten. Kapitel 4
stellt auf Basis der in Kapitel 3 abgeleiteten Bedingungen zur Entwicklung von hochreichen-
der Konvektion die Konvektionsmaße vor, die im Folgenden anhand der unterschiedlichen
Datensätze berechnet und ausgewertet werden. In Kapitel 5 werden zwei unterschiedliche
Möglichkeiten zur Verifikation der Methode anhand von ERA-40-Reanalysen und Beobach-
tungsdaten vorgestellt. Hierbei werden anhand von Unwettermeldungen der europäischen
Unwetter-Datenbank ESWD7 die ERA-40-Reanalysen ausgewertet und auf die Frage hin
untersucht, ob derartig kleinräumige und auf zeitlicher Skala kurzlebige Ereignisse in den
grob aufgelösten Reanalysen mittels der hier angewandten Methode erkannt werden können.
In Kapitel 6 erfolgt ein Vergleich der Konvektionsmaße, bei deren Berechnung sich die Daten-
grundlage lediglich in der Anzahl der verwendeten vertikalen Niveaus unterscheidet. Hierbei
soll der Einfluss der vertikalen Auflösung auf die berechneten Konvektionsmaße untersucht
werden, da die in Kapitel 7 verwendeten Klimalmodelldaten lediglich mit einer Auflösung
von sechs Druckschichten zur Verfügung stehen. Kapitel 7 beschäftigt sich mit der Kernfra-
ge dieser Arbeit, inwiefern die Auswirkung des Klimawandels zukünftig zu vermehrtem oder
herabgesetztem Schwergewitterpotenzial führen wird. Hierzu werden großskalig wie auch an-
hand einzelner Gitterpunkte die thermodynamischen wie auch dynamischen Gegebenheiten
untersucht, um eine Aussage in Bezug auf

”
Schwergewitterpotenzial im Klimawandel“zu tref-

fen. Abschließend erfolgt eine Zusammenfassung der erhaltenen Ergebisse mit einem Ausblick
auf weiterführende Arbeiten.

4COSMO Modell im Klimamodus
5siehe Anhang
6Circulation Weather Types
7European Severe Weather Database, www.essl.org/ESWD/
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2. Stand des Wissens

In den vergangenen Jahrzehnten wuchs die Sorge, dass menschliche Aktivität einen nega-
tiven Einfluss auf das Klima der Erde ausüben könnte. Neben den Auswertungen unter-
schiedlicher Treibhausgas-Emissions-Szenarien für die Zukunft wurden auch Daten vergan-
gener Jahrzehnte auf Signale des Klimawandels untersucht. Bengtsson et al. (2004) leiteten
hierfür globale Größen wie Temperatur, den integrierten Wasserdampf IWV1 (siehe auch
Abkürzungsverzeichnis im Anhang) und die kinetische Energie aus ERA-40-Reanalysen für
den Zeitraum 1958-2001 ab und untersuchten deren Trends. Die globale Mitteltemperatur der
unteren Troposphäre nahm hierbei zwischen 1979-2001 um 0,11 K pro Dekade zu, was einem
leicht höheren Anstieg entspricht als es die MSU2 Emissions Messungen ergaben. Für 1958-
2001 belief sich die Erwärmung auf 0,14 K pro Dekade, wobei dieser Anstieg als Artefakt auf
die Änderungen im Beobachtungssystem zurückgeführt wurde. Nach Korrektur des durch die
Inhomogenitäten im Beobachtungssystem entstandenen Fehlers belief sich der Trend auf 0,10
K pro Dekade. Neben der Abschätzung des vergangenen Klimawandels ist es somit gerade
bei der Verwendung von Datensätzen wie Reanalysen unumgänglich, auf Inhomogenitäten
zu achten, welche beispielsweise durch Änderungen im Beobachtungssystems zustande kom-
men, und diese bei Trendstudien zu berücksichtigen. Da ERA-40-Reanalysen beim Vergleich
der Klimastatistik herangezogen werden, wurde in dieser Arbeit der Untersuchungszeitraum
auf die Jahre 1979-2001 festgelegt, um den durch Änderungen im Beobachtungssystem er-
haltenen Bias gering zu halten.

Neben dem Interesse, wie sich das Klima der letzte Jahrzehne verändert hat, verstärkte sich
in den letzten Jahren das Bestreben, eine Abschätzung zu geben, wie es sich in den nächsten
Jahrzehnten ändern wird. Im Jahr 2000 wurden für den vierten Sachstandbericht3 des IP-
CC (2007)4 mehrere Emissions-Szenarien erstellt, die auf unterschiedlichen Annahmen des
Wirtschafts- und Bevölkerungswachstums, der Umsetzung von energieeffizienten Technologi-
en und der Konvergenz eines Wirtschaftsniveaus basieren (Tabelle 2.1). 2003 wurden Klima-
modellierer dazu aufgefordert, drei Zukunftsszenarien zu rechnen, um mögliche zukünftige
Klimaentwicklungen aufgrund der Annahme unterschiedlichen CO2-Ausstoßes und anderer
Treibhausgase ableiten zu können. Die Randbedingungen stammten aus den Modellsimula-
tionen des Gekoppelten Atmosphäre-Ozean-Modells ECHAM5/MPI-OM. Die Simulationen
wurden für den Zeitraum 1960-2100 für das Gebiet Europa gerechnet, wobei das regionale
Simulationsensemble aus insgesamt drei Realisierungen für den vergangenen Zeitraum (1960-
2000) und vier Modellrechnungen für das 21. Jahrhundert (2001-2100) besteht. Unterschiede
zwischen den einzelnen Realisierungen ergeben sich aus Abweichungen der Anfangsbedin-
gungen der globalen Klimasimulationen. Dadurch entstehen unterschiedliche Abfolgen in den
simulierten Wetterabläufen, welche durch interne Variabilitäten des Klimamodells zustande

1integrated water vapor
2Microwave Sounding Unit
3engl.: Assessment Report, AR4
4Intergovernmental Panel on Climate Change
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Tabelle 2.1: Übersicht der unterschiedlichen Emissionsszenarien.

Emissions-
szenario

getroffenen sozioökonomische Annahmen

A2

• kontinuierliches Weltbevölkerungswachstum

• wirtschaftliches Wachstum ist regional orientiert

• wirtschaftliches Pro-Kopf-Wachstum und technologischer Wan-
del verändern sich langsamer als in A1B und B1

A1B

• kontinuierliches Weltbevölkerungswachstum bis Mitte des 21.
Jahrhunderts, danach schnelle Abnahme

• schnelles Wirtschaftswachstum

• schnelle Einführung von neuen und Energie effizienten Techno-
logien

• Ausgleich in Nutzung von fossilen und nicht-fossilen Energie-
quellen

B1

• kontinuierliches Weltbevölkerungswachstum bis Mitte des 21.
Jahrhunderts, danach Abnahme

• Einführung von emssionsarmen und ressourcenschonenden Tech-
nologien

• globale Lösung in Bezug auf wirtschaftliche, soziale und
ökologische Nachhaltigkeit

kommen. Aufgrund der zehnfach höheren räumlichen Auflösung im Vergleich zu den globalen
Klimasimulationen lassen Klimaensemble-Simulationen mit COSMO-CLM (CCLM) wesent-
lich detailliertere Analysen zu. Allerdings erfolgte bei den Berechnungen keine Rückgabe
der Parameter von der globalen auf die regionale Skala. Des Weiteren wird darauf hingewie-
sen, dass diese sogenannten

”
Downscaling“-Verfahren systematische Fehler in den globalen

Antriebsdaten nicht abschwächen, die Nachbildung von Strukturen aufgrund der höheren
Auflösung jedoch verbessern können. In dieser Arbeit wird sowohl eine Realisierung des
CLM-C20-Kontrolllaufs als auch ein Ensemble des Emissionsszenarios CLM-A1B verwendet
(siehe Kapitel 7), um anhand der Änderung großräumiger atmosphärischer Bedingungen eine
Abschätzung für das Schwergewitterbedingungen in der Zukunft zu geben.

Auch wenn die Auslösung von Gewittern stark von lokalen Gegebenheiten abhängt und so-
mit die Vorhersagbarkeit dieser Ereignisse erschwert, so sind die allgemeinen Bedingungen
für die Entwicklung von Gewittern und Schwergewittern bekannt: ein hoher Feuchtegehalt
in bodennahen Schichten, eine instabile Schichtung in Bezug auf Vertikalbewegungen und
ein Auslösemechanismus, der zur Hebung dient (Doswell, 1987; Houze, 1993; Doswell und
Brooks, 1996; Brooks et al., 2003; Kunz et al., 2009; Markowski und Richardson, 2010).
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Zudem kann die vertikale Scherung des Horizontalwindes5 (DLS) zur Organisation des Ge-
wittersturmes beitragen (Weisman und Klemp 1984; Klemp 1987, siehe Kapitel 3).

Im Laufe der Zeit wurden auf Basis dieser notwendigen Bedingungen eine Vielzahl an Kon-
vektionsmaße entwickelt. Hierzu gehören u. a. der Showalter-Index (Showalter, 1953), Lifted-
Index (Galway, 1956), K-Index (George, 1960), Jefferson Index (Jefferson, 1963), Severe
Weather Threat Index, Totals Total Index und Vertical Totals (Miller, 1972), der Modfied
K-Index (Charba, 1977), KO-Index (Andersson et al., 1989), Delta Theta-E (Atkins und
Wakimoto, 1991), Deep Convective Index (Barlow, 1993) und der Potential Instability Index
(van Delden, 2001).

Den Vorteil bei der Verwendung von integrierten Größen wie z.B. der Convective Available
Potential Energy (CAPE, Moncrieff und Miller 1976) gegenüber Standardindizes (z.B. LI)
zum Ableiten des konvektiven Potenzials zeigte Blanchard (1998), da bei der Berechnung des
LI die Werte auf zwei fest vorgegebenen Niveaus eingehen, die CAPE (genaue Erläuterung in
Kapitel 3) hingegen eine integrierte Größe zwischen zwei Niveaus darstellt, wodurch Gradi-
entänderungen von Temperatur und Feuchte berücksichtigt werden können. Welche Bedeu-
tung die vertikale Auflösung von Datensätzen und somit die Genauigkeit des Temperatur-
und Feuchteprofils bei Konvektionsmaßen spielt, wird in Kapitel 6 erläutert werden. In der
Literatur finden sich zu diesem Themengebiet nur wenige Studien, wie beispielsweise die von
Manzato (2008), welche abgeleitete Konvektionsmaße aus Radiosondenaufstiegen in reduzier-
ter zu denen mit hoher vertikaler Auflösung verglich. Insbesondere bei Konvektionsmaßen,
welche stark vom bodennahen Profil abhängen, zeigte sich im Resultat ein erheblicher Un-
terschied. Nach dessen Studie gilt dies auch für die Scherung des Horizontalwindes, welche,
wie anhand eines Hodogramm veranschaulicht werden kann, äußerst sensibel auf die Anzahl
der vertikalen Schichten reagiert (Weisman und Rotunno, 2000; Markowski und Richardson,
2010).

Es reicht jedoch nicht aus, CAPE (Moncrieff und Miller, 1976; Williams und Renno, 1993)
allein für sich zu betrachten um eine Aussage für das Schwergewitterpotenzial in Gegen-
wart und Zukunft abzuleiten, da hochreichende Konvektion oftmals in Verbindung mit der
Convective Inhibition (CIN) und Mischungsprozessen auftritt, welche der Instabilität ent-
gegenwirken (Williams und Renno, 1993). Colby (1984) beobachtete beispielsweise, dass
konvektive Regionen sich durch hohe konvektive potentielle Energie und niedrige CIN-Werte
oberhalb der Grenzschicht von der Umgebung abheben, Konvektion jedoch erst ausgelöst
wird, wenn die CIN-Werte einen minimalen Wert annahmen, nicht aber, wenn die CAPE
maximale Werte erreicht. Daher wurde in dieser Arbeit neben der thermodynamischen La-
bilität (CAPE) auch der Effekt beachtet, der der Auslösung von Konvektion entgegenwirkt,
die CIN.

Es hat sich bereits eine beachtliche Anzahl an Studien mit der Untersuchung der at-
mosphärischen Bedingungen in Zusammenhang mit Gewitterstürmen beschäftigt. So zeig-
ten beispielsweise Romero et al. (2007) anhand synthetischer Klimatologien von ERA-40-
Reanalysen, dass CAPE, Feuchte und DLS gute Indikatoren für die atmosphärischen Um-
gebungen von Tornados sind (Brooks et al., 1994; Blanchard, 1998; Brooks et al., 2003;
Groenemeijer und van Delden, 2007; Brooks et al., 2007; Manzato, 2008; Davies und Fi-
scher, 2009). Kirkpatrick et al. (2007) demonstrierten, dass die Bewegung eines simulierten

5deep-layer wind shear
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Gewittersturms sowohl von den kinematischen wie auch thermodynamischen Parametern der
Umgebung beeinflusst wird und zusätzlich zum mittleren Wind und der vertikalen Wind-
scherung die vertikale Verteilung der Instabilität (NCAPE), die Höhe des Hebungskonden-
sationsniveaus (LCL6) und das Niveau der freien Konvektion (LFC7), sowie die Temperatur
der Wolkenbasis bei der Bewegung eines isolierten Gewittersturms eine Rolle spielen. Hierbei
kamen die größten Unterschiede durch Konfiguration des LCL oder LFC beziehungsweise der
Temperatur der Wolkenbasis zustande (Davies, 2004, 2006; Kellenbenz et al., 2007). Auch
Rasmussen und Blanchard (1998) bestätigten in ihrer Studie, dass die Höhe des Konden-
sationsniveaus einen großen Einfluss auf Superzellen mit Tornadobildung hat, da das LCL
in diesen Fällen niedriger liege als für Gewitter ohne Tornadobildung (Craven und Brooks,
2004; Bissolli et al., 2007). Diese Studien wurden als Anlass genommen, nicht nur CAPE
und CIN zu betrachten, sondern auch die Lage des LCL und LNB8 hinzuziehen, um den
Ursachen einer möglichen Änderung im Gewitterpotenzial näher zu kommen.

Studien zur Untersuchung des Schwergewitterpotenzials für Europa sind im Vergleich zu den
wissenschaftlichen Untersuchungen für den amerikanischen Kontinent noch im Anfangsstadi-
um, was die Wichtigkeit der vorliegenden Arbeit in den Vordergrund rückt. Allerdings wur-
den die bereits durchgeführten Studien herangezogen, um erhaltene Ergebnisse zu überprüfen
und Methoden weiterzuentwickeln. Insbesondere die Studie von Brooks et al. (2003) wird
in Kapitel 4 näher vorgestellt, um die Ergebnisse dieser Arbeit zu verifizieren. Brooks et al.
(2003) leiteten mittels NCEP9/NCAR10 Reanalysen die Umgebungsbedingungen für signi-
fikante Gewitter (Windböen ≥ F1, Tornados ≥ F2, Hagel ≥ 5 cm) ab, um diese auf Un-
terschiede zwischen signifikanten Tornado- und Gewitterstürmen ohne Tornadobildung in
den USA für die Zeitspanne 1997-1999 zu untersuchen. Diese Studie wird in Kapitel 4 zum
Vergleich herangezogen werden, um anhand der selben Vorgehensweise zu testen, inwiefern
ERA-40-Reanalysen erhöhtes Gewitterpotenzial trotz ihrer horizontal groben Auflösung von
1.125◦ über Europa widerzugeben im Stande sind. Es werden demnach Konvektionsmaße auf
ihre Güte, ihren Scillscore, getestet, um abzuschätzen zu können, wie gut diese, abgeleitet
aus Modellsimulationen als Vorhersageparameter für konvektive Extremereignisse verwendet
werden können (Lee und Passner, 1993; Fuelberg und Biggar, 1994; Huntrieser et al., 1997;
Rasmussen und Blanchard, 1998; Haklander und van Delden, 2003; Kunz, 2007; Brooks,
2009).

Eines der unerforschten Themengebiete ist in diesem Zusammenhang die Frage, wie und
ob sich die Bedingungen für hochreichende Konvektion in Zusammenhang mit schweren
Gewitterstürmen verändern werden. Dieser Fragestellung soll im Folgenden nachgegangen
werden, wobei auf bereits durchgeführte Studien Bezug genommen und mit dem Hinzuziehen
des Schwergewitterpotenzials TSP und der CIN ein innovativer Ansatz gewählt wird, der in
der Literatur allgemein und für den Klimawandel speziell noch nicht diskutiert wurde.

Um zudem die großskaligen Prozesse und Mechanismen besser zu verstehen, die durch
mögliche Änderungen aufgrund des Klimawandels zustande kommen, wurden die Jah-
resgänge verschiedener Konvektionsmaße abgeleitetet (Brooks et al., 2007). Hierbei zeigte

6lifting condensation level
7level of free convection
8level of neutral buoyancy
9National Centers for Environmental Prediction
10The National Center for Atmospheric Research
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sich, dass der Südosten der USA einen deutlich unausgeprägteren saisonalen Jahresgang in
der Wahrscheinlichkeit von Tornados hat als der zentrale Teil des Landes, die Auftrittswahr-
scheinlichkeit somit eine geographische Abhängigkeit aufweist. Die mittlere CAPE nimmt
hierbei von der kalten zur warmen Jahreszeit stärker zu als die DLS abnimmt, was dazu
führt, dass die für Unwetter wichtigen Bedingungen CAPE und DLS im Mittel zur warmen
Jahreszeit hin zunehmen. Bestimmte Regionen im zentralen Teil der USA weisen dabei eine
stärkere Saisonalität in der Kombination der Konvektionsmaße auf als es im Rest Nordame-
rikas oder Europa zu finden ist. Marsh et al. (2007) untersuchten ebenfalls die jährlichen
und saisonalen Zyklen in Nordamerika und verwendeten hierzu ein Modell der globalen
Zirkulation. Die Ergebnisse für die regionale und zeitliche Verteilung stimmten mit den Be-
obachtungen aus NCEP/NCAR Reanalysen überein, auch wenn das Modell die Häufigkeit
von günstigen Umgebungen zur Ausbildung von schweren Gewitterstürmen unterschätzte.
Wie bereits anhand von Reanalysen von Brooks et al. (2007) und Marsh et al. (2007) für
das gegenwärtige Klima durchgeführt betrachtete Marsh (2009) die saisonalen Zyklen von
Konvektionsmaßen anhand eines Klimamodells für das 20. und 21. Jahrhundert. Verifiziert
wurden die Ergebnisse mit NCEP/NCAR-Reanalysen gleicher Auflösung. Für das 20. Jahr-
hundert zeigten sowohl die mittlere CAPE als auch weitere Konvektionsmaße eine saisonale
und geographische Verteilung, die mit den Ergebnissen der Reanalysen übereinstimmen. Ein
ähnliches Vorgehen wird in Kapitel 7 gezeigt werden, wo anhand unterschiedlicher Gitter-
punkte innerhalb Europas zunächst der gegenwärtige wie auch der zukünftige Jahreszyklus
der Schwergewitterbedingungen untersucht und anschließend für auserwählte europäische
Großstädte die Änderung des Schwergewitterpotenzials in der Zukunft gezeigt wird.

Da eine mögliche Änderung konvektionsbegünstigender Bedingungen auch auf großskali-
ge Änderungen des Luftmassentransportes zurückgeführt werden kann, werden im letzten
Schritt Großwetterlagen in Zusammenhang mit Schwergewitterpotenzial untersucht. In ei-
ner Studie von Kunz et al. (2009) wurde für Südwestdeutschland gezeigt, dass Hagel oft
in Zusammenhang mit drei speziellen Großwetterlagen auftritt, von denen zwei eine sta-
tistisch signifikante Zunahme bei der Auswertung des klimatologischen Trends aufweisen.
Beniston et al. (2007) zeigten bei seinem Überblick über die Änderungen der Extremer-
eignisse, die am wahrscheinlichsten Europa in den kommenden Jahrzehnten in Mitleiden-
schaft ziehen werden, dass die großräumige Anströmung, also der Transport von Luft-
massen, aus Nordwesten zunehmen wird. Dies sei durch die großräumige Druckverteilung
zu erklären, wodurch sich mehr Stürme über der Nordsee bilden und es dadurch vor al-
lem in den Küstengebieten Holland, Deutschlands und Dänemarks vermehrt zu Sturmflu-
ten kommen würde. Bezüglich hochreichender konvektiver Extremereignisse gibt die Studie
von Kunz et al. (2009) eine erste Einschätzung, in der eingetretene Extremereignisse in
Südwestdeutschland häufig mit Großwetterlagen in Verbindung gebracht werden konnten,
deren Luftmassen aus südwestlicher Richtung advehiert wurden (Kaltenböck et al., 2009).
Somit wird in Kapitel 7 neben der (möglichen) Änderung der Bedingungen für die Ent-
wicklung von Schwergewitterpotenzial auch die zugehörigen Wetterlagen untersucht, da eine
Häufigkeitsänderung in der großräumigen Luftmassenadvektion bereits Rückschlüsse auf das
zukünftige Eintreten von Gewitterereignissen geben könnte.

Am Ende dieser Arbeit soll eine Aussage getroffen werden, ob in Europa vermehrt mit
Schwergewittern aufgrund des sich ändernden Klimas zu rechnen ist. In den Studien von
Brinkop (2002); Alpert et al. (2002); Del Genio et al. (2007); Aumann et al. (2008); Grewe
(2009) zeigt sich eine Zunahme in der Häufigkeit starker konvektiver Niederschläge, flacher
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konvektiver Ereignisse und im totalen Niederschlag (Meehl et al., 2005) und nach Trapp
et al. (2007) ergibt sich eine Zunahme für das 21. Jahrhundert in der Anzahl der Tage mit
günstigen Bedingungen für die Bildung hochreichender Konvektion, was auf den erhöhten
Wasserdampfgehalt in der planetaren Grenzschicht zurückgeführt wird. Demnach ist die
größte Zunahme während der Sommersaison in den Regionen nahe des Golfs von Mexiko oder
des Atlantiks zu erkennen (Chen und Del Genio, 2009) und variiert mit der geographischen
Lage und der damit vorhandenden beziehungsweise advehierten Feuchte in den bodennahen
Schichten sowie der Anzahl der synoptisch-skaligen Zyklonen während der Sommersaison.
Allerdings würden durch die Änderung von Niederschlagsstrukturen und einer Erhöhung
der Evapotranspiration Teile der tropischen Landmassen trockener werden, woraufhin man
erwarte, dass die Bedingungen eines trockeneren Klimas seltener zu Gewittern führe und
somit die Blitzaktivität zurückgehe. Jedoch haben Simulationen gezeigt, dass im Bereich der
Tropen eine Abnahme der Feuchte zu einer höheren Blitzaktivität führt. Nach Del Genio
et al. (2007) und Price (2009) nehmen in einem trockeneren Klima zwar die Anzahl der
Gewitterstürme ab, die Gewitter, die sich ausbilden, fallen jedoch stärker aus. Nach den
Studien von Price (2000) und Price und Federmesser (2006) erfolgt aufgrund konvektiver
Effekte eine Zunahme der Feuchte in der oberen Troposphäre, da eine wärmere Atmosphäre
eine größere Kapazität zur Aufnahme von Feuchte besitzt und es somit bei starken konvek-
tiven Aufwinden zu vermehrtem Wassedampftransport in die obere Atmosphäre kommen
kann. Da die hochgelegenen Schichten im Normalfall sehr trocken sind, würden demnach
die oberen Schichten der Atmosphäre im Verhältnis feuchter werden, was auch die meisten
Klimamodelle darstellen, die eine Erwärmung aufgrund erhöhter CO2-Konzentration simu-
lieren.

Die in dieser Arbeit gewählte Methode, Konvektion mittels Konvektionsparameter zu un-
tersuchen und nicht die zur Verfügung stehenden Konvektionsparameter des Modells wie
beispielsweise den konvektiven Niederschlag oder den Massenfluss zu verwenden, basiert auf
der Entscheidung, eines von Konvektiosparametrisierungsschemen unabhängiges Verfahren
heranziehen zu wollen, welches einheitlich auf alle Datensätze angewendet werden kann, die
Temperatur-, Feuchte-, Druck- und Windverteilung in ihrer vertikalen Verteilung bereitstel-
len. Der Vorteil dieser Methode ist, dass die Konvektionsparametrisierung in Klimamodellen
aufgrund der begrenzten Rechenleistungen und der damit einhergehenden limitierten Redu-
zierung der horizontalen Auflösung noch Schwächen aufzeigt (IPCC, 2007) und daher auf
die Verwendung homogener atmosphärischer Parameter wie der Temperatur, der Feuchte,
des Drucks und des Windfeldes zurückgegriffen wird. Dass bei Verwendung von aus Mo-
delldaten abgeleiteten Vertikalprofile jedoch berücksichtigt werden muss, dass sich vertikale
Temperatur- und Feuchteverteilung durch eine implementierte Konvektionsparametrisierung
verändern können, ist bekannt. Neben dem gängigen Gewitterparameter CAPE wurde zu-
dem ein neuer Schwergewitterparameter entwickelt, welcher neben der thermodynamischen
Labilität auch die Scherung des Horizontalwindes berücksichtigt, da insbesondere bei kon-
vektiven Extremereignissen die Organisation, Entwicklung und Langlebigkeit eine wichtige
Rolle spielt. Im Vergleich zu den bereits durchgeführten Studien wird des Weiteren die CIN
berücksichtigt, da hohes Gewitterpotenzial nicht notwendigerweise zur Auslösung hochrei-
chender Konvektion führt, wenn eine hinreichend große Sperrschicht die Auslösung unter-
bindet und der notwendige Hebungsmechanismus fehlt. Abschließend wird die zukünftige
großräumige Luftmassenadvektion in Zusammenhang mit Schwergewitterpotenzial unter-
sucht, was ebenfalls eine Neuheit dieser Arbeit ist, da dies für zukünftige Klimaszenarien
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noch nicht untersucht wurde. Obwohl es mittlerweile eine beachtliche Anzahl an Studien
gibt, die sich mit Konvektion oder Klimawandel beschäftigt haben, so ist das Thema, wie
sich hochreichende Konvektion in einem sich wandelnden Klima ändern könnte, noch wei-
testgehend unerforscht. Zudem wurde als Untersuchungsgebiet Europa gewählt, und nicht,
wie in den meisten Studien, der nordamerikanischen Kontinent.

Diese Arbeit gibt somit mittels Symbiose aus bereits getesteten und weiterentwickelten Kon-
vektionsmaßen eine erste Abschätzung bezüglich der zukünftigen klimawandelbedingten
Änderung des Schwergewitterpotenzials über Europa.
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3. Konvektion

Die Auslösung und Entwicklung von Konvektion wird durch die großskalige Verteilung von
Druck, Temperatur, Wind und Feuchte beeinflusst. Es bedarf dazu einer bedingt labilen
Schichtung der Atmosphäre, eines hohen Feuchtegehaltes in den bodennahen Schichten sowie
eines Auslösemechanismus, durch den die Luftpakete bis zum Niveau der freien Konvekti-
on1 (LFC) transportiert werden können. Ein hoher Feuchtegehalt ermöglicht das Freisetzen
latenter Wärme, welche anschließend in kinetische Auftriebsenergie umgesetzt wird. Ist die
Atmosphäre bedingt instabil geschichtet, so muss ein fiktives Luftpaket erst auf das LFC
angehoben werden, um anschließend selbst aufsteigen zu können. Hierzu bedarf es Hebungs-
mechanismen wie beispielsweise Konvergenzeffekten oder Fronten. Die Gleichungen, die im
Folgenden vorgestellt werden, sind aus Emanuel (1994), Zdunkowski und Bott (2004) und
Williams und Renno (1993).

3.1. Instabilität

3.1.1. Differentielle Instabilität

Ein System ist instabil, wenn bereits eine kleine Auslenkung aus dem Gleichgewichtszustand
dazu führt, dass sich die Störung weiter verstärkt und der Körper sich vom Gleichgewichts-
zustand entfernt. In der Atmosphäre gibt es unterschiedliche Arten von Instabilität, bei-
spielsweise die barokline Instabilität, welche zu synoptisch-skaligen Wellen führt. In einem
rotierenden System ist die Trägheitsinstabilität für das exponentielle Wachstum der latera-
len Störungen verantwortlich. Die statische Instabilität kommt durch einen Dichteunterschied
zwischen Luftpaket und der atmosphärischen Umgebung zustande. Es sei an dieser Stelle auf
Schultz et al. (2000) verwiesen, wo verständlich die unterschiedlichen Instabilitätskonzepte
erläutert werden.

Im Folgenden soll nun die Instabilität erläutert werden, welche bei der Betrachtung von
Konvektion eine wichtige Rolle spielt. Bei der Luftpaketstheorie wird ein Paket aus seinem
Gleichgewichtszustand ausgelenkt und nimmt den Druck der Umgebung an. Um eine lineare
Stabilitätsanalyse durchführen zu können, wird eine vereinfachte Gleichung für die Vertikal-
bewegung angenommen:

dw

dt
= g

Tv,p − Tv,e

Tv,e
, (3.1)

1engl.: level of free convection
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Hierbei stellt w die Vertikalgeschwindigkeit dar, und Tv,e bzw. Tv,p die virtuelle Temperatur
der Umgebung und des Luftpaketes. Durch die Verwendung von Tv wird hierbei der in der
Atmosphäre vorhandene Wasserdampf berücksichtigt. Sie errechnet sich wie folgt:

Tv,p = Tp

(

1 + r/ǫ

1 + r

)

, (3.2)

Neben der Temperatur des Luftpaketes Tp und dem Mischungsverhältnis r geht das
Verhältnis ǫ der Gaskonstanten für trockener Luft Rd zur Gaskonstanten für Wasserdampf
Rv ein. Des Weiteren wird der Sättigungsdampfdruck es benötigt:

es = 6.112 exp

(

17.67 Tp

Tp + 243.5

)

. (3.3)

Der Damfdruckes e folgt aus:

e = rh es , (3.4)

wobei rh die relative Feuchte ist. Zudem bedarf es zur Berechnung von Tv,p des Mischungs-
verhältnisses:

r ≡ ǫ
e

p − e
(3.5)

Nach einer Taylorreihen-Entwicklung um die Temperatur im Gleichgewichtszustand Tv,p(z0)
und unter Vernachlässigung der nicht-linearen Terme, ergibt sich aus Gleichung 3.1:

dw

dt
= g

Tv,p(z0) + dTv,p

dz
|z=z0

z − Tv,e(z0) − dTv,e

dz
|z=z0

z

Tv,e
. (3.6)

da am Gleichgewichtsniveau (z0) die Beziehung Tv,p(z0) = Tv,e(z0) gilt, reduziert sich die
Gleichung 3.6 auf:

dw

dt
=

g

Tv,e

[

dTv,p

dz
− ∂Tv,e

∂z

]

z

=
g

Tv,e

[γ − Γ] z . (3.7)

Hierbei ist γ der Temperaturgradient der Umgebungsluft. Γ = g/cp ist der feuchtadiabatische
Temperaturgradient und cp ist die spezifische Wärme bei konstantem Druck.

Da dw/dt = z̈, gilt:
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z̈ + N2z = 0 . (3.8)

Hierbei ist

N2 =
g

Tv,e

[Γ − γ] (3.9)

das Quadrat der Brunt-Väisälä Frequenz und entspricht der Frequenz vertikaler Auftriebs-
schwingungen um das hydrostatische Gleichgewicht. Somit ist die Stabilitätsanalyse lediglich
für kleine Auslenkungen gültig. Mit der virtuellen potentielle Temperatur θv,e, welche durch:

θv,e = Tv,e(p0/p)κ (3.10)

gegeben ist, kann Gleichung 3.9 folgendermaßen dargestellt werden:

∂θv,e

∂z
=

θv,e

Tv,e
[Γ − γ] (3.11)

N2 =
g

θv,e

∂θv,e

∂z
. (3.12)

Hierbei ist p der Druck, p0 = 1000 hPa und κ = R/cp.

Gleichung 3.12 lässt drei unterschiedliche Lösungen zu.

Im stabilen Fall gilt N2 > 0:

∂θv,e

∂z
>0 , Γ > γ . (3.13)

In diesem Fall ist der Temperaturgradient der Umgebungsluft kleiner als der des aus dem
Ruhezustand bewegten Luftpaketes. Es wird somit wieder in den Gleichgewichtszustand
zurückbewegt.

Im instabilen Fall gilt N2 < 0:

∂θv,e

∂z
<0 , Γ < γ . (3.14)

Der Temperaturgradient der Umgebung ist größer als der des Luftpaketes und ein aus sei-
nem Grundzustand gehobenes Paket wird sich exponentiell von seinem Ausgangszustand
entfernen.
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Im neutralen Fall gilt N2 = 0:

∂θv,e

∂z
=0 , Γ = γ . (3.15)

Das Luftpaket verharrt auf dem Niveau, auf das es ausgelenkt wurde.

Befindet sich der Temperaturgradient der Umgebungsluft zwischen dem für feuchte und
trockene Luft (Γv < γ < Γd), so wird diese Schicht bedingt instabil genannt. Ein feuch-
tes, ungesättigtes Luftpaket befindet sich in einer stabilen Schichtung, kann jedoch in eine
instabile Schichtung übergehen, wenn Kondensationsprozesse einsetzen. Mit Einsetzen von
Kondensationsprozessen sorgt die freiwerdende latente Wärme dafür, dass der weitere Auf-
stieg feuchtadiabatisch erfolgt und das Luftpaket einen zusätzlichen Auftrieb erfährt. Dieser
Effekt ist somit von entscheidender Bedeutung bei der Ausbildung von Schwergewittern.

3.1.2. Integrale Instabilität

Die Convective Available Potential Energy (CAPE) ist ein Maß für die einem Luftpaket zur
Verfügung stehende Auftriebsenergie. Zur Herleitung dieser Größe bedient man sich des Ar-
chimedischen Prinzips, welches die tatsächlichen Gegebenheiten der Atmosphäre zwar stark
vereinfacht dargestellt, aber eine gute Abschätzung über die potentielle Auftriebsenergie
gibt. Die Impulsgleichung für die Vetikalkomponente lautet:

dw

dt
= −1

ρ

∂p

∂z
− g + 2ΩucosΦ + Ffr . (3.16)

Hierbei sind u und w die horizontale bzw. vertikale Windkopmponente in kartesischen Ko-
ordinaten, ρ die Dichte, p der Druck, g die Gravitationsbeschleuinigung, Ω die Winkelge-
schwindigkeit der Erde und Ffr die Reibungskraft. Vernachlässigt man sowohl die Reibung
als auch die Corioliskraft, da beide Terme die Dynamik von Konvektion nicht maßgebend
beeinflussen, so erhält man:

dw

dt
= −1

ρ

∂p

∂z
− g . (3.17)

ρ und p werden nun in ihre Mittelwerte (ρ, p) und Abweichung (ρ′, p′) oder Umgebungs-
(ρe, pe) und Luftpaketswert (ρp, pp) zerlegt. Da die Schreibweise von Mittelwert und Abwei-
chung in den Lehrbüchern üblicher ist, wird diese im Folgenden beibehalten. Anhand der
hydrostatischen Grundgleichung

∂p

∂z
= −gρ (3.18)

erhält man
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dw

dt
= −1

ρ

∂p′

∂z
− g

ρ′

ρ
. (3.19)

Es ergeben sich zwei Terme, die für die vertikale Beschleunigung bedeutsam sind. Der ers-
te Term der rechten Seite zeigt die Beschleunigung aufgrund eines Gradienten des nicht-
hydrostatischen Druckfeldes, der zweite Term gibt die Änderung der Vertikalgeschwindigkeit
aufgrund von Dichtestörungen an. Vernachlässigt man nach Taylorreihen-Entwicklung Terme
zweiter Ordnung und sieht ρ′/ρ als klein an, so erhält man die Boussinesq-Näherung für die
vertikale Bewegungsgleichung, in der die Dichte in allen Termen bis auf den Auftriebsterm
als konstant angesehen wird:

dw

dt
= −1

ρ

∂p′

∂z
− g

ρ′

ρ
. (3.20)

Sieht man Druckstörungen in der hydrostatischen Annahme als klein an, so erhält man:

B ≡ −g
ρ′

ρ
, (3.21)

wobei B der Auftriebsterm anhand der Zustandsgleichung für ein ideales Gas ist. Mit:

p = ρRdTv , (3.22)

in der Rd die Gaskonstante für trockene Luft ist, ergibt sich:

ρ′

ρ
=

p′

p

T ′
v

Tv

. (3.23)

Hierbei wurde das Einmischen von ungesättigter Umgebungsluft in den Aufwind (Entrain-
ment) vernachlässigt. Entrainment bewirkt , dass an den Randbereichen des Aufwindes eine
Abkühlung aufgrund von Verdunstungsprozessen stattfindet, wodurch die maximalen Auf-
triebskräfte reduziert werden. Zudem wurden dynamisch induzierte Druckgradientkräfte,
welche durch die vertikale Windscherung verursacht werden, wie auch der Effekt des Nieder-
schlags im Aufwindgebiet vernachlässigt.

Unter der Annahme, dass der Druck im Luftpaket und in der Umgebung gleich groß ist
(Adiabasie), ergibt sich aus Gleichung 3.1:

B = −g
T ′

v

Tv

(3.24)

oder mit Gleichung 3.23:
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dw

dt
= −g

T ′
v

Tv

(3.25)

Diese Gleichung vereinfacht den komplexen Vorgang eines aufsteigenden Luftpaketes auf das
Archimedische Prinzip, wobei die Auf- beziehungsweise Abwärtsbeschleunigung proportional
zum Dichteunterschied zwischen Luftpaket und Umgebung ist. Die vertikale Auftriebsenergie,
die einem Luftpaket zur Verfügung steht, erhält man durch Integration:

∫ z2

z1

dw

dt
dz =

∫ z2

z1

B(z) dz (3.26)

∫ z2

z1

B(z)dz ≡CAPE (3.27)

In dieser Gleichung stellt z1 das LFC und z2 das Gleichgewichtsniveau2 LNB dar. Unter
Verwendung der Gasgleichung (3.22) erhält man:

∫ z2

z1

dw

dz

dz

dt
dz =g

∫ z2

z1

T ′
v

Tv

dz (3.28)

∫ z2

z1

w
dw

dz
dz =g

∫ z2

z1

T ′
v

Rρ

p
dz (3.29)

1

2

∫ z2

z1

d

dz
w2dz =R

∫ z2

z1

T ′
v

p
gρ dz (3.30)

Unter Annahme des hydrostatischen Gleichgewichtes (3.18) lässt sich Gleichung 3.30 ins
p-System transformieren:

1

2
w2(z2) −

1

2
w2(z1) =R

∫ p(z2)

p(z1)

T ′
v d(lnp) (3.31)

Geht man davon aus, dass das Luftpaket am Startniveau keine Vertikalgeschwindigkeit be-
sitzt, so erhält man die CAPE als Maß für die potentielle Auftriebsenergie:

CAPE = R

∫ p(z2)

p(z1)

T ′
v d(lnp) (3.32)

Man kann Gleichung 3.32 umformulieren zu:

2level of neutral buoyancy
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Abbildung 3.1: Vertikalprofil von Temperatur und Taupunkttemperatur (schwarz)
in einem Skew-T Log-p Diagramm. Eingezeichnet sind Isothermen (textcolorredrot),
Sättigungsmischungsverhältnis (blau), Feucht- (grün) und Trockenadiabaten (braun). CA-
PE entspricht der orangenen Fläche, die von Feuchtadiabate (grün) und Temperaturprofil
(schwarz) zwischen LFC und LNB eingeschlossen wird. CIN (rosa Fläche) ist die Fläche, die von
Temperaturprofil und Feuchtadiabate zwischen LCL und LFC eingeschlossen wird.

CAPE =
1

2
w2(z2) (3.33)

√
2 CAPE =wmax (3.34)

wobei wmax eine Näherung für die maximale Auftriebsgeschwindigkeit in der Gewitterzelle
darstellt, die einem Luftpaket zur Verfügung steht, falls sämtliche potentielle Energie in
kinetische umgewandelt wird.

Die Luftpaketstheorie besagt, dass ein Luftpaket am Ausgangsniveau die selben Eigenschaf-
ten wie seine Umgebung besitzt, beim Aufsteigen zunächst der Trockenadiabate und nach
Einsetzen von Kondensation am LCL einer Feuchtadiabaten folgt. Mit dem Freiwerden la-
tenter Wärme erhöht sich die Luftpakettemperatur. Dadurch unterscheidet sich der verti-
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kale Temperaturgradient zwischen Trocken- (ca. 1,0 K/100m) und Feuchtadiabate (ca. 0,6
K/100m).

Abbildung 3.1 zeigt ein Skew-T log p Diagramm, bei dem auf der Ordinate der Druck in
hPa logarithmisch gegen die Temperatur in ◦C in einem Winkel von 45◦ aufgetragen ist. Des
Weiteren sind beispielhaft für jeweils eine Kurve die Trocken- (braun) und Feuchtadiabaten
(grün), Isothermen (rot) und Linien gleichen Mischungsverhältnisses (blau) farbig hervor-
gehoben. Diese erlauben bei gegebenem vertikalen Temperatur- und Taupunktverlauf eine
Aussage über die vertikale Schichtung der Troposphäre zu machen. Das Luftpaket, das ab
dem LCL entlang der Feuchtadiabaten (grün) aufsteigt, besitzt zwischen Boden und LFC
eine geringere Temperatur als seine Umgebung (schwarze Temperaturkurve), da sich die
Atmosphäre zwischen diesen Niveaus weniger stark abkühlt als es Trocken- und Feuchta-
diabate vorgeben. Sobald die Temperatur des Luftpaketes (Tv,p) den gleichen Wert wie die
Umgebungstemperatur (Tv,e) annimmt ist das Niveau der freien Konvektion (LFC) erreicht.
Ab diesem Niveau befindet sich das Luftpaket in einer kälteren Umgebung und kann ohne
Hebungseffekte weiter aufsteigen. Das Luftpaket steigt nun bis zum Gleichgewichtsniveau
(LNB) auf, an dem Tv,p gleich Tv,e gilt.

Eine geometrische Interpretation der CAPE ist die Fläche, die von Temperaturprofil und
Luftpaket-Trajektorie eingeschlossen wird, für den Fall, dass das Luftpaket wärmer ist (Pa-
ketkurve/Feuchtadiabate verläuft rechts des gemessenen Temperaturprofils). Die Fläche, die
von Temperaturprofil und Luftpaket-Trajektorie eingeschlossen wird, wenn das Luftpaket
eine geringere Temperatur als die umgebenden Luftmassen aufweist, nennt sich Convective
Inhibition (CIN).

3.2. Vertikale Windscherung

Konvektive Stürme können auf unterschiedlichste Weise organisiert sein. Manche treten als
isolierte Zellen auf, andere in großen Komplexen oder Linien. Die Organisation eines Gewit-
tersturms hängt von unterschiedlichen Faktoren ab. Neben der CAPE, der relativen Feuchte
und der vertikalen Verteilung dieser Variablen übt die vertikale Scherung des Horizontalwin-
des3 DLS den wohl größten Einfluss auf die Typbildung des Sturms aus. Die DLS ist maßgeb-
lich für die Lebensdauer des Gewitters verantwortlich, wobei eine zu starke Windscherung
die Initiierung von Konvektion unterdrücken kann, da sie das Einmischen von Umgebungs-
luft (Entrainment) fördert. Obwohl es viele Maße der vertikalen Windscherung gibt, hat sich
ein Parameter als guter Prädiktor zur Unterscheidung von Gewittertypen herausgestellt: die
vertikale Scherung des Horizontalwindes zwischen Boden und 6 km Höhe. Hierbei werden
DLS-Werte bis 10 m s−1 als niedrig, zwischen 10-20 m s−1 als moderat, und Werte größer 20
m s−1 als hoch angesehen.

Ob sich eine Gewitterzelle zur Einzel-, Multi- oder Superzelle ausbildet hängt größtenteils
mit der vertikalen Windscherung zusammen, da der Niederschlag und das dadurch indu-
zierte Abwindgebiet mit zunehmender DLS vom Aufwindgebiet getrennt wird und zudem
das Ausbilden von vertikalen Druckgratienten gefördert wird. Man unterscheidet generell

3deep-layer shear
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zwischen der DLS, die zwischen 0-6 km AGL4 ermittelt wird und der LLS5, die zwischen
Boden und 1 km AGL berechnet wird. Die LLS ist wichtig, wenn es um die Hebung an der
Vorderseite von Gustfronts geht, wodurch neue Zellen getriggert werden. Dies ist stark an
die CIN-Verhältnisse gekoppelt, da selbst eine geringe LLS neue Zellen initiieren kann, wenn
die CIN hinreichend klein ist. Daher entstehen diese Zellen meist kurz nach Tagesmaximum,
wenn CIN geringe und CAPE hohe Werte annimmt.

Bei Einzelzellen handelt es sich um kurzlebige, unorganisierte Systeme mit nur einem Auf-
windgebiet und einer durchschnittlichen Lebensdauer von ca. 30-60 Minuten, da aufgrund
der geringen Windscherung keine räumliche Trennung von Niederschlags- und Aufwindge-
biet stattfindet und die Zelle somit zerfällt, da sie von der Quelle feucht-warmer Luftmassen
getrennt wird. Mit einer räumlichen Ausdehnung von 1-10 km weist das Ereignis eine starke
lokale Begrenzung und der entstehende Cumulonimbe aufgrund der schwachen Windsche-
rung einen senkrechten Wuchs ohne starke seitliche Neigung auf.

In einer Multizelle belaufen sich typische DLS-Werte auf ca. 10-20 m s−1 und es erfolgt über
mehrere Stunden hinweg eine wiederholte Initiierung neuer Zellen entlang der Gustfront.
Es handelt sich hierbei um einen Komplex aus mehreren Einzelzellen in unterschiedlichen
Entwicklungsstadien, da an den Flanken sich permanent neue Zellen formieren und zerfallen.
Ihre räumliche Ausdehnung kann sich über mehr als 30 km erstrecken.

Bei der Superzelle handelt es sich um eine Gewitterzelle mit räumlicher Ausdehnung von
bis zu 50 km. Diese treten meist mit DLS-Werten größer 20 m s−1 auf, wobei Hagel mit
Durchmesser größer 5 cm und Tornados entstehen können. Mit bis zu 200 Blitzen pro Mi-
nute und einer Lebensdauer von mehreren Stunden birgt diese Form der Gewitterzelle ein
extrem hohes Unwetterpotenzial. Im Unterschied zu Multizellen unterscheiden sich Super-
zellen durch das Vorhandensein einer Mesozyklone im Aufwindbereich, in der sich die Ver-
tikalgeschwindigkeit auf bis zu 50 m s−1 belaufen kann. Obwohl es nur ein Aufwindgebiet
gibt, sind für gewöhnlich zwei Abwindbereiche zu erkennen: eines im Bereich des Hook-Echo
an der Rückseite der Zelle6 RFD, eines vorderseitig des Aufwindes7 FFD, welches durch den
via DLS induzierten horizontalen Transport der Hydrometeore auf die Vorderseite des Auf-
windes zustande kommt, wo durch Evaporations-, Sublimations- und Schmelzprozesse ein
Abwindgebiet entsteht (Klemp, 1987; Markowski und Richardson, 2010).

Um den Effekt der vertikalen Windscherung auf die Entwicklung schwerer Gewitter zu verste-
hen, bedarf es der Betrachtung der Vorticity. Nimmt die horizontale Windkomponente u mit
der Höhe zu, bildet sich horizontale Vorticity der Größe ∂u/∂z aus. Dies ist in Abbildung 3.2
(oben) durch die um eine Nord-Süd-Achse angedeuteten Wirbelrollen dargestellt. Wirkt ein
Aufwind auf diese Wirbelrollen, erfolgt ein Kippen der horizontalen Achse in die Vertikale.
Dadurch entstehen zwei Bereiche: einer mit zyklonaler (negativer), einer mit antizyklonaler
(positiver) Vortcity um eine senkrechte Achse. Kommt es anschließend zur Ausbildung eines
Niederschlaggebietes, bildet sich ein weiterer Vorticity-Dipol aus (Abb. 3.2, unten) und die
Zelle beginnt sich zu teilen, wobei eine Trennung des Aufwind- und Niederschlaggebietes
stattfindet. Bei der Superzelle bilden sich durch die Drehung des Horizontalwindes mit der

4above ground level
5low-level shear
6rear-flank downdraft
7forward-flank downdraft
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3.3. Hebung

Um ein Luftpaket auf das Niveau anzuheben, ab dem es bei einer bedingt labilen Schichtung
unter Einsetzen von Kondensationsprozessen selbst aufsteigen kann (LFC), bedarf es eines
Auslösemechanismus, um die konvektive Sperrschicht (CIN) überwinden zu können. Dies
kann beispielsweise durch großräumige Hebung an der Vorderseite eines Troges, Konver-
genz im Bereich eines Bodentiefs, Querzirkulation an einer Frontalzone, Sekundärzirkulation
aufgrund horizontal unterschiedlicher Erwärmung (Land-See-Wind), erzwungene Hebung
aufgrund von Orographieeffekten oder Zusammenströmen wie beispielsweise nach der Um-
strömung eines Berges erfolgen.

Die Auslösung von Konvektion ist schwierig vorherzusagen, da die Hebung sich auf kleinen
zeitlichen und räumlichen Skalen bewegt und der Hebungseffekt groß genug sein muss, um
die Energieschwelle überwinden zu können. Diese minimale Vertikalgeschwindigkeit errechnet
sich aus:

√
2 CIN =wmin . (3.35)
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4. Berechnung der Maßzahlen zum Ableiten des
Schwergewitterpotenzials

Um Konvektionsmaße anhand unterschiedlicher Datensätze einheitlich berechnen zu können
wurde basierend auf einem Verfahren von Riemann-Campe et al. (2009, 2010) der Universität
Hamburg ein Algorithmus weiterentwickelt, welcher als Eingangsfelder Temperatur, Feuchte,
Druck und Wind auf unterschiedlichen Höhenniveaus verwendet. Anhand dieser Methode
können Maßzahlen unabhängig von Konvektionsschemata berechnet werden. Somit können
Unterschiede in den berechneten Maßzahlen auf die atmosphärischen Eingangsdaten und
deren räumliche und zeitliche Auflösung zurückgeführt werden und es müssen nicht zusätzlich
vom Modell abhängige Parametrisierungen berücksichtigt werden.

Die Berechnung der CAPE erfolgt hierbei anhand gemittelteter Werte von Feuchte und
Temperatur aus den untersten 100 hPa als Startniveau, da es zur Auslösung hochreichen-
der Konvektion in den mittleren Breiten nicht nur günstiger meteorologischer Bedingungen
am Boden sondern innerhalb einer gewissen Schichtdicke bedarf. Die Wahl der Höhe der
Mischungsschicht (im Folgenden: Mixed-Layer) variiert in der Literatur. Es gibt Studien,
in denen die Schichtdicke auf 500 m festgelegt wurde, um Konvektion in den Tropen zu
untersuchen. In den mittleren Breiten (wie auch hier verwendet) erfolgt als Ausgangssitua-
tion ein mittlerer Wert von Temperatur und Feuchte aus den untersten 100 hPa. Die Wahl
der Schichtdicke ist schwierig, da die feuchtwarme Luftmassenschicht, die dem Gewitter als
Quelle dient, eine große zeitliche und räumliche Variabilität in ihrer Mächtigkeit aufweist
und somit den via Konvention eingeführten 100 hPa nicht immer entspricht.

Die dreidimensionalen ERA-40-Felder Temperatur, spezifische Feuchte und Wind liegen auf
60 Modellflächen vor. Die σ-Niveaus sind eine Funktion des Bodendruckes psfc und zweier
zeitunabhängiger Koeffizienten1 ak und bk, welche mit den Modellschichten variieren.

pk(λ, φ, t) = ak + bkpsfc(λ, φ, t) (4.1)

k ist in diesem Fall ein Index für die unterschiedlichen Höhen, λ ist der Längengrad, φ der
Breitengrad und t die Zeit. Somit lässt sich anhand der Koeffizienten und psfc der Druck
auf jedem Modellevel und für jeden einzelnen Gitterpunkt bestimmen und es zeigt sich, dass
die in Bodennähe der Oberfläche folgenden Modellflächen in großer Höhe zu Druckflächen
werden, demnach eine Transformation vom σ-System zum p-System mit der Höhe erfolgt
(siehe Kapitel 6, Abb. 6.1).

Um die vertikalen Abstände zwischen den einzelnen Druckniveaus nicht zu groß werden zu
lassen, wurde eine zusätzliche Interpolationsroutine eingebaut, die bei einer Druckdifferenz

1siehe http://dss.ucar.edu/datasets/common/ecmwf/ERA40/docs/eta-ab/index.html
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größer 5 hPa die Parameter auf dazwischenliegenden Zusatzschichten berechnete, so dass
benachbarte Druckschichten eine maximale Differenz von 5 hPa aufweisen. Dies dient der
genaueren Berechnung von CAPE und CIN, die mittels des numerischen Trapezverfahrens
ermittelt werden.

Basierend auf den im vorigen Kapitel getroffenen Annahmen erfolgt nun die Berechnung
der verwendeten Konvektionsmaße, wobei die Temperatur am LCL mittels der empirischen
Gleichung von Bolton (1980) abgeleitet wurde.

TLCL =
2840

3.5 log TML − log eML − 4.805
+ 55 , (4.2)

Für TML und eML wurden die mittleren Werte der Temperatur und des Dampfdruckes aus
den untersten 100 hPa, der Mixed-Layer (fortan mit Index ML gekennzeichnet), ermittelt.
Somit kann mit TLCL und Integration des 1. Hauptsatz der Thermodynamik q

0 = (cpd + rcpv)dT − αd(1 + r/ǫ)dp , (4.3)

in der cpd und cpv die spezifische Wärmekapazität für trockene Luft und Wasserdampf dar-
stellt, der Druck am LCL (pLCL) berechnet werden

pLCL = pML exp

[(

cpd + r cpv

Rd

(

1 + 1
ǫ

) log

(

TLCL

TML

)

)]

. (4.4)

Bisher waren die gesamten Berechnungen für die Umgebungsbedingungen notwendig, in der
das Luftpaket aufsteigt. Um nun die Temperatur des Luftpakets am LCL zu erhalten, wird
das Luftpaket mit den Mixed-Layer -Werten bis zum LCL trockenadiabatisch gehoben. Bei
diesem Prozess bleibt die potentielle Temperatur des Paketes (θp) konstant.

θp = Tp

(

psfc

p

)Rd/cpd

. (4.5)

Oberhalb des LCL folgt das Luftpaket der Feuchtadiabaten. Bei einem reversiblen feuchtadia-
batischen Aufstieg bleibt die äquivalentpotentielle Temperatur (θe,p) im Luftpaket konstant
(Zdunkowski und Bott, 2004),

θe,p = Tp,LCL

(

1000

pLCL

)

Rd
cpd

exp

[

Lv rs

cpd Tp,LCL

]

. (4.6)

In Gleichung (4.6) gehen die latente Wärme der Verdunstungsprozesse Lv und das
Sättigungsmischungsverhältnis rs ein. Lv ist von T und p abhängig (Emanuel, 1994):

Lv = Lv0 + (cpv − cl) (TML − 273.16K) . (4.7)
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Mit der latenten Wärme der Verdunstung am Tripelpunkt Lv0 und der spezifischen
Wärmekapazität flüssigen Wassers cl. Das Sättigungsmischungsverhältnis rs berechnet sich
aus ǫ, es und p.

rs = ǫ
es

p − es
. (4.8)

Ab hier erfolgt die Berechnung ähnlich derer unterhalb des LCL. Die Luftpakettempera-
tur wird anhand des Newton-Raphson-Verfahren (Press et al., 1992) ermittelt. Wird die
virtuelle Temperatur des Luftpaketes Tv,p oberhalb des LCL größer als die der Umgebung-
stemperatur Tv,e, so ist das LFC erreicht. Da zwischen der Erdoberfläche und dem LFC die
Umgebungstemperatur höher als die des Luftpaketes ist die Atmosphäre zwischen diesen
beiden Niveaus stabil geschichtet und es bedarf eines Hebungsmechanismus (beispielsweise
Konvergenz- oder Orographieeffekte), um das Luftpaket bis zum LFC anzuheben.

Die Formel für die CIN lautet:

CIN =

∫ LCL

ML

Rd (Tv,e − Tv,p) d ln(p) +

∫ LFC

LCL

Rd (Tv,e − Tv,p) d ln(p) (4.9)

und unterscheidet sich von der CAPE lediglich durch die Grenzen des Integrals und das
Vorzeichen:

CAPE =

∫ LNB

LFC

Rd (Tv,p − Tv,e) d ln(p) . (4.10)

In dieser Arbeit wird die CIN mit Werten größer Null ausgegeben, was durch vertauschen
von Tv,e und Tv,p geschieht. Die Einheit der CAPE und CIN ist J kg−1.

Gegenüber vorangegangenen Studien wird in dieser Arbeit die Betrachtung der CIN forciert,
da hohe CAPE-Werte allein nicht zwangsläufig zur Auslösung von hochreichender Konvekti-
on führen müssen, wenn beispielsweise eine ausgeprägt stabile Schichtung unterhalb des LFC
vorhanden ist und der Antrieb zur Überwindung dieser Schicht und somit zum Erreichen
des LFC nicht gegeben ist. In der Literatur wurde die CAPE zwar in Zusammenhang mit
hochreichender Konvektion untersucht, die zeitlich korrelierte Betrachtung der CIN jedoch
außen vor gelassen.

Zudem erfolgt neben der Betrachtung von CAPE und CIN die Entwicklung eines weiteren
Parameters, welcher bei der Untersuchung einer möglichen Änderung des Schwergewitterpo-
tentials im Zuge des Klimawandels helfen soll: das Schwergewitterpotenzial2 TSP. Hierbei
wurde das in Kapitel 3 abgeleitete wmax um die DLS erweitert und somit in einem Konvek-
tionsmaß sowohl das thermodynamische Potenzial als auch die Dynamik berücksichtigt.

Die Scherung der Horizontalwindes zwischen Boden und 1 km AGL (LLS) beziehungsweise
Boden und 6 km AGL (DLS) berechnet sich wie folgt:

2engl.: Thunderstorm Severity Potential
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LLS =

√

(u1km − usfc)
2 + (v1km − vsfc)

2 (4.11)

DLS =

√

(u6km − usfc)
2 + (v6km − vsfc)

2 (4.12)

Das Schwergewitterpotenzial TSP ergibt sich somit nach Multiplikation der maximalen Ver-
tikalgeschwindigkeit wmax (3.34) mit der DLS (4.12):

TSP = wmax DLS . (4.13)

Es sei nochmals betont, dass für die Entwicklung hochreichender Konvektion nicht nur die
thermodynamische Instabilität (CAPE), sondern auch die Dynamik des Windfeldes eine
wichtige Rolle spielt und das TSP somit als kombiniertes Maß aus Thermodynamik und
Dynamik eine Abschätzung des Potenzials zur Ausbildung von schweren Gewitterstürme
darstellt, welches stets in Verbindung mit der CIN untersucht werden muss.

Des Weiteren wird T800−500 (Temperaturdifferenz zwischen 800 hPa und 500 hPa) berechnet,
um eine Aussage über die Stabilität der Atmosphäre abzuleiten.

T800−500 = T800 − T500 (4.14)

Die Mixed-Layer -Werte der Temperatur (TML) und spezifischen Feuchte (qML) geben die
Bedingungen eines Luftpaketes auf Ausgangsbasis wieder. Verändern sich diese in Zukunft
hin zu günstigeren und somit höheren Werten, so wird davon ausgegangen, dass diese Aus-
wirkungen auf Häufigkeit und Stärke von Gewitterstürmen haben.

Ändern sich in einem sich wandelnden Klima die großräumigen meteorologischen Bedin-
gungen und in der Folge die Größen (4.9-4.14), so kann anhand dieser Methode die zu er-
wartende Änderung des Schwergewitterpotenzials abgeleitet werden. Die Entscheidung, sich
insbesondere auf CAPE, DLS, TSP und CIN zu konzentrieren, wird damit begründet, dass
zumindest CAPE und DLS in vorangegangenen Studien erfolgreich in Bezug auf konvektive
Extremereignisse in den USA getestet wurden (siehe Kapitel 5) und diese Studien somit als
Vergleich herangezogen werden können. Erweitert durch das TSP und die parallele Betrach-
tung der CIN sollen zudem bereits bewährte Maßzahlen mit neuen kombiniert werden, um
eine bestmögliche Abschätzung der in Bezug auf Konvektion zu erwartenden Änderungen zu
geben.

Es ist bekannt, dass in der Vergangenheit eine Vielzahl von Parametern und Maßzahlen ge-
testet wurden und vielversprechende Ergebnisse lieferten. Neben dem Fakt, dass die CAPE
und DLS in vorangegangenen Studien erfolgreich in Bezug auf konvektive Extremereignisse
getesteten wurde ist ein weiterer Vorteil, dass die CAPE im Vergleich zu dem in der opeartio-
nellen Wettervorhersage genutzten LI eine integrierte Größe darstellt, somit die Gradienten
sämtlicher Schichten erfasst, und nicht ausschließlich durch Werte auf zwei fest vorgeschrie-
benen Niveaus ermittelt wird.
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Tabelle 4.1: Übersicht der verwendeten Maßzahlen zur Ableitung des Schwergewitterpotenzials.

Abkürzung Name Bedeutung Einheit

CAPE Convective Available Potential Energy Maß für maximale Auftriebsenergie J kg−1

CIN Convective Inhibition konvektive Sperrschicht J kg−1

DLS deep-level shear vertikale Windscherung des Horizontalwindes zwischen
Boden und 6 km

m s−1

LLS low-level shear vertikale Windscherung des Horizontalwindes zwischen
Boden und 1 km

m s−1

pEQL Druck am Gleichgewichtsniveau ab diesem Niveau ist Umgebung wärmer als Luftpaket hPa
pLCL Druck am Hebungskondensationsniveau Niveau, in dem Kondensationsprozesse beginnen hPa
pML Druck in der Mixed-Layer Druck gemittelt über die untersten 100 hPa hPa
qML spezifische Feuchte in der Mixed-Layer spez. Feuchte gemittelt über die untersten 100 hPa g kg−1

T800-T500 laps-rate Temperaturgradient zwischen 800 hPa und 500 hPa K
TEQL Temperatur am Gleichgewichtsniveau - siehe pEQL - allerdings für Temperatur K
TLCL Temperatur am Hebungskondensationsniveau - siehe pLCL - allerdings für Temperatur K
TML Temperatur in der Mixed-Layer - siehe pML - allerdings für Temperatur K
TSP Thunderstorm Severity Potential Maß für das Schwergewitterpotenzial J kg−1

wmax maximal vertical velocity maximaler Aufwind innerhalb einer Gewitterzelle m s−1

wmin minimal vertical velocity zur Überwindung von CIN notwendige Aufwind m s−1
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5. Verifikation der Konvektionsmaßzahlen
anhand von Unwetterbeobachtungen

Die im vorigen Kapitel 4 eingeführten und erläuterten Maßzahlen sollen nun mittels ERA-40-
Reanalysen des ECMWF1 und Beobachtungen der europäischen Unwetterdatenbank ESWD2

auf ihre Güte getestet werden. Im Folgenden wird überprüft, ob das Potenzial zur Ausbildung
von schweren Gewittern aus den horizontal grobaufgelösten Reanalysen abgeleitet werden
kann, indem man anhand der Information über Zeit und Ort von Unwettern die Maßzahlen
an entsprechenden Gitterpunkten mittels ERA-40-Reanalysen berechnet. In einem zweiten
Schritt soll anhand einer Fallstudie der zeitliche Verlauf und Zusammenhang zwischen den
Parametern CAPE, DLS, TSP und CIN erläutert werden.

5.1. Datengrundlage

5.1.1. ERA-40-Reanalysen

Die ERA-40-Reanalysen (Uppala et al., 2005) wurden vom ECMWF in Zusammenarbeit
mit weiteren Zentren erstellt. Das Beobachtungssystem änderte sich über den Reanalyse-
Zeitraum, da Satelliten-Beobachtungen sowie Flugzeug- bzw. Bojen-Messungen ab den 1970-
ern hinzukamen, die Anzahl der Radiosondenaufstiege seit den späten 1980-ern wiederum
zurückging. Abbildung 5.1 fasst diese Änderungen in den einzelnen Beobachtungssystemen
zusammen.

Über den gesamten Zeitraum standen Messungen von SYNOP-Stationen, Schiffen, Radioson-
denaufstiegen und Dropsonden zur Verfügung. Die Genauigkeit von Radiosonden-Messungen
verbesserte sich über den Zeitraum, die zeitliche und geographische Abdeckung nahm hin-
gegen ab. 1973 war ein Schlüsseljahr für die Gewinnung von Strahlungsdaten aus den ers-
ten VTPR3-Instrumenten. Zudem wurde ein Messnetz aus Drift-Bojen in der südlichen He-
misphäre aufgebaut. Auf der Südhemisphäre spielte vor 1979 die Zahl der ortsfesten Wet-
terschiffe eine entscheidende Rolle. Ab 1979 wurde das Messsystem global durch die Inbe-
triebnahme von Satelliten, in der Südhemisphäre durch ein Systems driftendender Bojen
verbessert.

Reanalysen werden erstellt, um homogene atmosphärischen Felder über einen langen Zeit-
raum auswerten zu können. Man ist dadurch in der Lage synoptische Ereignisse zu repro-
duzieren und durch Vergleich von Prognose und Analyse eines vergangenen Ereignisses die

1European Centre of Medium-Range Weather Forecasts
2European Severe Weather Database
3engl.: vertical temperature profile radiometer
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Abbildung 5.1: Chronologie (1957-2002) der unterschiedlichen Beobachtungssysteme, die den
ERA-40-Reanalysen als Datengrundlage dienen (aus Uppala et al., 2005).

Güte heutiger Prognose-Methoden zu prüfen. Mittels Modellvorhersage und Beobachtungen
wird via Interpolation Informationen über den atmosphärischen Zustand von Gebieten mit
hoher Beobachtungsdichte in beobachtungsarme Gebiete

”
transportiert“.

Das Ergebnis von ERA-40 ist ein dreidimensionaler globaler Datensatz der Atmosphäre
mit einer zeitlichen Auflösung von 6 Stunden über 45 Jahre. Die Hintergrundinformation
zur Rekonstruktion des atmosphärischen Zustandes liefert eine Kurzfristvorhersage, welche
durch die kürzest (zu)vorliegende Analyse dieser Sequenz angetrieben wurde. Somit stellt
der Datensatz den Zustand der Atmosphäre auf Basis der Synthese von Beobachtungen und
Vorhersage dar, welche wiederum von den physikalischen Prozessen des Vorhersage-Modells
abhängt, da Dichte und Genauigkeit der Beobachtungen von Gitterpunkt zu Gitterpunkt
und Variable zu Variable variieren.

ERA-40-Reanalysen liegen für den Zeitraum 1957-2002 vor, wobei für die Jahre 1957 und
2002 nicht alle Monate zur Verfügung stehen. Die horizontale Auflösung beträgt 125 km
bei einer zeitlichen Auflösung von 6 Stunden. In der Vertikalen wurde die Anzahl der Mo-
dellflächen gegenüber ERA-15-Reanalysen von 31 auf 60 Schichten erweitert, um sowohl
die obere Stratosphäre als auch die Grenzschicht besser darstellen zu können. Somit ist die
spektrale T106 Modell-Auflösung (1.125◦ x 1.125◦) der ERA-40-Reanalysen höher als die
T62 Auflösung (1.875◦ x 1.875◦), welche bei den NCEP4/NCAR5-Reanalysen (Kalnay et al.,
1996) verwendet wurde.

Auch wenn sich die Qualität der ERA-40-Reanalysen (Uppala et al., 2005) im Vergleich zu
ERA-15-Reanalysen durch ein verbessertes Assimilationsverfahren deutlich erhöht hat, so ist

4United States National Centers for Environmental Prediction
5National Center for Atmospheric Research
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dieser Datensatz trotz allem nicht perfekt. Dies zeigt sich beispielsweise in atmosphärischen
Größen wie dem Wasserhaushalt, der Brewer-Dobson-Zirkulation (Graversen et al., 2007)
oder Inkonsistenz der Massenerhaltung. Neben Bromwich und Fogt (2004) fertigte auch
Sterl (2003) eine Studie an, in der ein Vergleich von ERA-40-Reanalysen mit NCEP/NCAR-
Reanalysen angestellt wurde. Es zeigte sich, dass es viele Unterschiede in den beiden Da-
tensätze gibt, wobei die meisten in der Südhemisphäre vor 1980 auftreten. Aufgrund der
hohen Beobachtungsdichte in der Nordhemisphäre sind die Übereinstimmungen nördlich des
Äquators jedoch gut. ERA-40-Reanalysen hängen im Vergleich zu NCEP/NCAR-Reanalysen
stärker von Satellitendaten ab, da bei NCEP/NCAR-Reanalysen der Schwerpunkt auf den
Stationsdaten liegt. Somit kommen unterschiedliche Assimilationsverfahren zur Anwendung,
wodurch die beiden Datensätze differieren können (Daoud et al., 2009)

Da in dieser Arbeit Konvektion betrachtet wird, ist eine legitime Frage, ob Reanalysen für
derartige Untersuchungen herangezogen werden können. Radiosondenaufstiege sind in vieler-
lei Hinsicht in diesem Themenbereich von Vorteil, da sie eine punktuelle Messung darstellen
und nicht flächengemittelte Ergebnisse von Messungen unterschiedlicher Observationssyste-
me und Modellphysik sind. Da jedoch Gewitter auf derart kleinen räumlichen und zeitlichen
Skalen stattfinden, ist die Abdeckung mittels Radiosonden nicht ausreichend. Lee (2002)
zeigte, dass viele der aus künstlichen Vertikalprofilen abgeleiteten Konvektionsmaße den aus
Radiosondenprofilen abgeleiteten Werten entsprechen. Insbesondere die CAPE und die DLS
zeigten hierbei eine hohe Korrelation zu den aus Beobachtungen ermittelten Werten.

Eine große Schwachstelle stellt allerdings die vertikale Auflösung der Datensätze und somit
die Größen dar, bei denen die Auflösung starker vertikaler Gradienten eine große Rolle spie-
len. Dies gilt beispielsweise für die CIN, da die vertikale Auflösung der Reanalyse-Daten
gerade in der Grenzschicht nicht immer ausreichend ist, um diesen Parameter hinreichend
genau zu berechnen. Zudem verändert das implementierte Konvektionsschema die Verti-
kalprofile, woraus eine mittels Konvektionsparametrisierung indirekte Abweichung in den
Berechnungen der Maßzahlen resultiert. Trotz dieser Einschränkungen wird in diesem Kapi-
tel gezeigt, dass hochreichende Konvektion anhand von Reanalysen nachmodelliert werden
kann, was bedeutet, dass Maßzahlen wie auch Datensätze plausibel gewählt wurden.

5.1.2. European Severe Weather Database (ESWD)

Die europäische Unwetter-Datenbank ESWD6 (Dotzek et al., 2009) dokumentiert in
einem einheitlichen Datenformat Unwetterbeobachtungen und stellt diese online in Form von
Karten (siehe Anhang), Texttabellen und Rohdaten zur Verfügung.

Lange Zeit gab es in Europa trotz vereinzelter Initiativen von Einzelpersonen, ehrenamtli-
chen Organisationen und auch einigen nationalen Wetterdiensten, keine online zugänglichen,
länderübergreifenden Datenbanken zu lokalen Unwettern durch schwere Gewitter. Die gesam-
melten Daten waren durch unterschiedliche Formate, Erfassungswahrscheinlichkeiten und
-zeiträume gekennzeichnet, wodurch keine Konsistenz gegeben und eine europaweite Aus-
wertung dieser Ereignisse nahezu unmöglich war. Daher wurde die ESWD entwickelt, deren

6European Severe Weather Database, www.eswd.eu
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einheitliches Datenformat zur Dokumentation von Unwetterbeobachtungen dient und somit
zu klimatologischen Auswertungen wie auch Risikoanalysen herangezogen werden kann.

Die ESWD-Daten basieren auf In-situ-Beobachtungen, werden zeitnah durch neuste Mel-
dungen aktualisiert und stellen seit der operationellen Inbetriebnahme im Jahr 2006
Nutzern Beobachtungen von Hagel (Durchmesser > 2 cm), Starkregen, schweren
Windböen (v > 25 m s−1), Tornados (Wind-/Wasserhosen), Trichterwolken/Tubae,
Böenfrontwirbel/Gustnados, Kleintromben/Staubteufeln (genaue Definitionen: siehe An-
hang) in Karten- oder Tabellenform für den Zeitraum 1950 bis heute zur Verfügung. Da
die Datenbank noch sehr jung ist, können Trendanalysen momentan nur regional durch-
geführt werden. Des Weiteren basiert sie auf Beobachtungen, wodurch in Ballungsgebieten
mehr Ereignisse gemeldet werden. Um die Qualität und die Verlässlichkeit zu gewährleisten,
stellt ESWD seinen Nutzern auf Plausibilität geprüfte Daten zur Verfügung, so dass Falsch-
meldungen ausgeschlossen werden können.

Für diese Arbeit stellen die Daten eine optimale Datengrundlage dar, da anhand von ein-
getretenen Unwettern nach entsprechenden Signalen in ERA-40-Reanalysen gesucht werden
soll. Hierfür ist ein zeitlich und räumlich homogener Datensatz zwar wünschenswert, jedoch
nicht notwendig, da es nicht um eine statistische Untersuchung der Datenbank handelt,
sondern um die Frage, ob Reanalysen eingetretene Unwetter mit den hier ausgewählten
Konvektionsmaßen widergeben.

5.2. Statistische Untersuchung der Maßzahlen an

Unwettertagen

Im Folgenden soll eine Beziehung zwischen Konvektionsmaßen und Beobachtungen schwerer
Gewitterstürme abgeleitet werden. Es gibt zahlreiche Studien, in denen Radiosondenaufstiege
in zeitlicher und räumlicher Nähe eines Ereignisses auf die großskaligen Umgebungsbedin-
gungen untersucht wurden (z. B., Fawbush und Miller, 1952, 1954, Beebe, 1955, 1958, Johns
et al., 1993, Brooks et al., 1994, 2003, Rasmussen und Blanchard, 1998, Craven et al., 2002,
Lee, 2002, Weisman, 1996).

Als signifikante Ereignisse werden die Unwettermeldungen bezeichnet, die mit Hagel größer
5cm, Windböen ab der Intensität F1 und/oder Tornados der Intenstität F2+ einhergehen,
da Rasmussen und Blanchard (1998) und Craven et al. (2002) zeigten, dass es einfacher ist,
zwischen schweren und moderaten Gewittern zu unterscheiden als zwischen moderaten und
schwachen Gewitterereignissen. Anhand von Reanalysen untersuchten Brooks et al. (2003)
und Trapp et al. (2007) CAPE- und DLS-Werte bei schweren Gewitterstürmen. Das Ergebnis
von Brooks et al. (2003) wird weiter unten zum Vergleich herangezogen werden.

In Abbildung 5.2 (rechts) wurden für alle signifikanten Unwetterbeobachtungen (Anzahl:
357) aus der ESWD die dazugehörigen CAPE- und DLS-Werte aus den Reanalysen berech-
net und in einem Streudiagramm aufgetragen. Signifikant schwere Gewitterstürme sind bei
Brooks et al. (2003) (Abb. 5.2, links) mit hohen CAPE- und hohen DLS-Werten gekoppelt.
Vereinzelt treten signifikante Tornados mit CAPE-Werten bis zu 4000 J kg−1 auf. Die größte
Anzahl der signifikanten Tornados liegt zwischen 200 und 3000 J kg−1 bei DLS-Werten von
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tungsgrundlage eine geringere horizontale Auflösung und sind nicht so stark geglättet. Da-
durch kann es neben den Unterschieden der atmosphärischen Ausgangssituationen aufgrund
geographischer Gegebenheiten zu zusätzlichen Abweichungen kommen.

5.3. Fallstudie zur Untersuchung der zeitlichen

Entwicklung von Konvektionsmaßen

Es wird im Folgenden anhand einer Fallstudien gezeigt, wie sich Konvektionsmaßzahlen vor
und nach Eintreten eines schweren Gewittersturms ändern. Das Münchner Hagelunwetter,
welches als deutschlandweit schwerstes Hagelereignis der vergangenen Jahrzehnte gilt, ver-
ursachte am 12. Juli 1984 in München und anderen Teilen Südbayerns erhebliche Schäden
(Heimann und Kurz, 1985; Höller und Reinhardt, 1986). Die Gesamtsumme der Schäden
belief sich auf ca. 1,5 Mrd. EUR. An diesem Tag hatten sich am Alpennordrand im Bereich
einer Frontalzone vergleichsweise kühle, aber sehr feuchte Luftmassen unter warme und tro-
ckene geschoben. Eine Inversion an der Obergrenze der feuchten Luftmassen sorgte für eine
hochgradig potentiell instabile Schichtung, welche erst in Folge einer großräumigen Hebung,
ausgelöst durch Warumluftadvektion und mit der Höhe zunehmende zyklonale Vorticityad-
vektion auf der Vorderseite eines schwachen Troges labilisiert werden konnte (Heimann und
Kurz, 1985).

In der Nacht vom 11. auf den 12. Juli 1984 passierte eine Kaltfront den südlichen Teil
Deutschlands und ersetzte extrem heiße, kontinental-tropische Luftmassen durch maritime-
warme. Die Maximaltemperatur am 11. Juli belief sich vielerorts in Süddeutschland auf
37 ◦C. Nach Durchzug der Kaltfront war es am 12. Juli vielerorts 10 ◦C kühler. Die Ra-
diosondenaufstiege der Station München zeigten für den 00 UTC- und 12 UTC-Termin ein
deutliches Abkühlen in den untersten 2 km. Hingegen war in den Schichten oberhalb von 4
km kein wirklicher Temperaturrückgang zu erkennen, die Luft jedoch trockener geworden.
Aufgrund der Kaltluftadvektion hatte sich eine Inversion mit einem Temperatursprung von
4 K zwischen 2100 m und 2400 m über Grund gebildet. Die Erwärmung der Grenzschicht
durch die solare Einstrahlung reichte dabei nicht aus, um die Auslösetemperatur7 zu errei-
chen, damit die Inversion durchbrochen werden konnte. Somit baute sich durch die hohen
CIN-Werte ein immer größer werdendes Schwergewitterpotenzial auf. Ein Nebentrog und die
damit einhergehende zyklonale Vorticityadvektion verursachte den notwendigen Hebungsef-
fekt, was zur Auslösung der hochreichenden Konvektion führte.

Abbildung 5.4 zeigt die Situation wenige Stunden vor Einsetzen des Hagelsturms. Die CAPE
(Abb. 5.4, oben links) ist bereits über Österreich deutlich erhöht (1400-1600 J kg−1). Zudem
hatte sich aus dem Südwesten ein Gebiet hoher DLS-Werte (32-25 m s−1, Abb. 5.4, oben
rechts) nach Deutschland verlagert. Der TSP-Parameter (Abb. 5.4, unten links) zeigt zu die-
sem Zeitpunkt bereits erhöhtes Schwergewitterpotential von 1000-1200 J kg−1 im Südosten
Deutschlands, welches durch die vorhandene CIN (100-200 J kg−1, Abb. 5.4, unten rechts)
zu diesem Zeitpunkt jedoch noch nicht ausgeschöpft wurde.

7Temperatur, die am Boden herrschen muss damit Luftpaket ohne passiven Hebungsprozess bis zum LFC
aufsteigen kann
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namik zu richten und hierbei die CIN nicht außer acht zu lassen. Hätte man sich beim
Münchner Hagelunwetter lediglich auf die CAPE konzentriert, so wäre es sowohl geogra-
phisch als auch zeitlich gesehen zu einer Fehleinschätzung der Lage gekommen. Der in dieser
Arbeit neu-entwickelte TSP ist in der Kombination mit CIN somit vielversprechend getestet
worden und hebt sich von den bisherigen Studien innovativ ab.
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Hauptdruckflächen (PL-Daten, rechts). Das Beobachtungsgebiet beläuft sich auf den Bereich
9◦W bis 30◦O und 29◦N bis 72◦N (Europa) und wird von 35 x 39 Gitterpunkten abgedeckt.
Die horizontale Auflösung beträgt 1.125◦. Da die Daten auf Druckflächen durch Interpolation
aus den Werten auf Modellflächen abgeleitet wurden, können starke vertikale Gradienten in
den Temperatur- und Feuchteprofilen unterschätzt werden, die in Bezug auf die Maßzahlen
eine wichtige Rolle spielen.

Da der Tagesgang in den Vertikalprofilen beispielsweise zu nächtlicher Inversion und Aus-
bildung einer Grenzschicht führt, wurden CAPE und CIN für alle 00 UTC- und 12 UTC-
Zeitpunkte getrennt für die Sommermonate Juni, Juli und August (JJA) zwischen 1979 und
2001 betrachtet. Des Weiteren liegen die Druckdaten zwar auf 23 Hauptdruckflächen vor,
allerdings befinden sich lediglich 13 von ihnen zwischen 1000 hPa und 100 hPa.

In den PL-Daten werden in Gebieten mit orographischen Erhebungen die Modell-Parameter
auf Hauptdruckflächen trockenadiabatisch extrapoliert, wodurch es passieren kann, dass Wer-
te ausgegeben werden, die nicht mehr in der freien Atmosphäre, sondern unterhalb der Erd-
oberfläche liegen. Um bei der Berechnung der Konvektionsmaße die Orographie nicht zu
vernachlässigen, gehen lediglich die Niveaus ein, die einen geringeren Druck als der Boden-
druck psfc aufweisen. Im Gegensatz zu den PL-Daten sind die ML-Daten Orographiefolgend
und besitzen eine höhere vertikale Auflösung in der Grenzschicht. Um die Druckdifferenz
zwischen benachbarten Druckschichten klein zu halten wurden in beiden Datensätzen die
Eingangsparameter auf Zwischenniveaus interpoliert, die einen maximalen Druckunterschied
von 5 hPa gewährleisten.

6.1. Vergleich der Ergebnisse aus Modelldaten und

Radiosondenaufstiegen

Die Universität von Wyoming stellt Radiosondenaufstiege an zahlreichen Stationen auf na-
hezu allen Kontinenten zur Verfügung1. Für die Auswertung aller Juli-Tage des Jahres 1984,
jeweils 12 UTC, wurden neben Feuchte- und Temperaturprofilen auch die bereits von Wyo-
ming berechneten CAPE- und CIN-Werte für die Station München-Oberschleißheim heran-
gezogen. Hierbei wurde untersucht, inwiefern sich die CAPE- und CIN-Berechnungen unseres
Auswerteverfahrens von den Werten der Universität Wyoming unterscheiden, wenn als Aus-
gangsdatenbasis die Originalaufstiege verwendet werden. Die so erhaltenen Werte werden
anschließend mit CAPE- und CIN-Werten verglichen, die sich für den Gitterpunkt München
aus den beiden ERA-40-Datensätzen ergeben. Durch den verheerenden Hagelsturm am 12.
Juli 1984 und den damit einhergehenden hohe CAPE- und CIN-Werten ermöglicht eine
Zeitreihe über alle Tage im Juli 1984 zudem das Untersuchen von Extremalwerten, anhand
derer Aufschluss über die Auswirkungen der unterschiedlichen vertikalen Auflösungen erlangt
werden soll.

In Abbildung (Abb. 6.2 oben) werden vier verschiedene Arten der CAPE-Berechnung vor-
gestellt. Die schwarze durchgezogene Linie stellt hierbei die Werte dar, die Wyoming für die
CAPE (oben) und CIN (unten) zu den 12 UTC-Terminen berechnet, die grüne Linie zeigt

1http://weather.uwyo.edu/upperair/sounding.html
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CAPE-Werte werden leicht unterschätzt, was wahrscheinlich aus der unterschiedlichen Wahl
der Mixed-Layer resultiert. Wyoming rechnet mit einer Schichtdicke von 500 m über Grund,
während sich die Schichtdicke im hier verwendeten Algorithmus auf 100 hPa über Grund
beläuft. Da München auf ca. 500 hm liegt ist in diesen Höhen eine Schicht mit 500 m Schicht-
dicke weniger mächtig als eine Schicht mit 100 hPa Schichtdicke. Daraus können wärmere
und feuchtere Mixed-Layer -Werte resultieren. Beispielsweise führt eine höhere TML (qML)
zu einer höheren (niedrigeren) LCL-Lage und somit zu niedrigeren (höheren) CAPE-Werten.
Hierbei zeigt sich, wie schwierig sich die Wahl einer geeigneten Schichtdicke gestaltet, da die
Niveaus, die als Quelle warm-feuchter Luftmassen zur Ausbildung von Konvektion dienen,
von Gewittersturm zu Gewittersturm unterschiedlich mächtig sein können.

Der große Unterschied, welcher sich in der CIN (Abb. 6.2, unten) am 25. Juli abzeich-
net, wird durch die Abwesenheit von CAPE erklärt. CIN wird nur ausgegeben, wenn auch
CAPE berechnet wird. Somit haben an diesem Tag die Bedingungen der untersten 500 m
ausgereicht, um Konvektion auszulösen, die Mixed-Layer -Werte der 100 hPa Schichtdicke
jedoch nicht, da bereits eine leichte Abweichung der Ausgangswerte zu veränderter Lage
des LFC und somit Abweichungen in der CAPE- und CIN-Berechnung führen kann. Der
Vergleich von CAPE und CIN anhand der unterschiedlichen ERA-40-Datensätze zu den
Berechnungen anhand der von Radiosondenaufstiegen gemessenen Profile zeigt, dass die
ERA-40-Daten allgemein die CAPE- und CIN-Werte unterschätzen. Dies kommt dadurch
zustande, dass die ERA-40-Reanalysen Temperatur- und Feuchteprofile eines Gebietsmittels
der Größe 1.125◦x1.125◦ ausgeben, die Radiosondenaufstiege jedoch punktuellen Messungen
gleichen und somit die Eigenschaft einer Luftmasse auf kleinem Gebiet widerspiegeln. Da-
her wurden im nächsten Schritt in Abbildung 6.3 die Vertikalprofile für den 12. Juli 1984
12 UTC-Termin am Münchner Gitterpunkt dargestellt: Oben links sind Vertikalprofile von
Temperatur (schwarz) und Taupunkt (blau) anhand der ERA40 ML-Daten gezeigt, rechts
daneben die Vertikalprofile anhand der PL-Daten. Hierbei deutet sich an, wie starke verti-
kale Gradienten wie beispielsweise beim Taupunkt zwischen 700 hPa und 500 hPa von den
PL-Daten nicht aufgelöst werden. In Abbildung 6.3 (unten) ist der tatsächliche Radioson-
denaufstieg der Station München Oberschleißheim zu diesem Zeitpunkt gezeigt. An dieser
Stelle wird deutlich, dass trotz der hohen vertikalen Auflösung der ML-Daten durch die
Gebietsmittelung und Datenassimilation Abweichungen im Vertikalprofil zustande kommen.

Wie im Anhang in Abbildung C.1 zu sehen kommen die großen Abweichungen der an-
hand Radiosonde und ERA-40 ermittelten CAPE-Werte am 10. Juli 1984 durch Unterschie-
de in den bodennahen Feuchteverhältnissen zustande. Diese sind in den Wyoming-Daten
deutlich höher und führen zu einem wärmeren Taupunkt und einem niedriger gelegenem
LCL/LFC, was in höheren CAPE- und niedrigeren CIN-Werten resultiert. Zudem wird der
starke Feuchtegradient bei 600 hPa in den ERA-40-Daten nicht aufgelöst, wodurch es zu
zusätzlichen CAPE-Abweichungen kommt. Warum vermag nun das mittels Reanalyse er-
mittelte künstliche Vertikalprofil hin und wieder trotzdem dem einer Radiosonde zu ent-
sprechen? Durch das Assimilationsverfahren müssen die Bedingungen großflächig einheitlich
sein, damit das Gebietsmittel in der punktuellen Messung entsprechen kann (beispielweise
am 12. Juli). Am 10. Juli schien die hohe bodennahe Feuchte lokal begrenzt zu sein, was zu
den deutlichen Taupunkstemperaturunterschieden führte.

Die aus ERA-40-Reanalysen abgeleiteten Konvektionsmaße spiegeln das Signal der aus Ra-
diosondendaten ermittelten Werte wider. Jedoch ist die Größenordnung eine kleinere. Die Ab-
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weichungen sind bei der CAPE geringer als bei der CIN, was mit der vertikalen Auflösung der
Grenzschicht und der Güte der Widergabe bodennaher Feuchteverhältnisse zusammenhängt,
welche die Höhe des LCL und LFC beeinflussen. Trotz dieser Abweichung wird deutlich, dass
Konvektionsmaße abgeleitet aus Reanalysen zur Betrachtung hochreichender Konvektion
verwendet werden können, gerade wenn es um die großräumige Abschätzung der Änderung
des Gewitterpotenzials geht. Im nächsten Schritt sollen nun die Unterschiede untersucht wer-
den, die lediglich aus Datensätzen unterschiedlicher vertikaler Auflösung resultieren, da im
folgenden Kapitel die CLM-Konsortialläufe auf lediglich sechs Höhenniveaus zur Verfügung
stehen.

6.2. Vergleich saisonaler Mittelwerte

Anhand von Euopakarten werden nun großskalig die Maßzahlen miteinander verglichen um
den Effekt der vertikalen Auflösung flächendeckend besser abschätzen zu können. Dazu wur-
de für eine Vielzahl an (Konvektions-)Parameter für die Zeitspanne 1979-2001, separat an
den Terminen 00 UTC, 06 UTC, 12 UTC und 18 UTC das saisonale Mittel der Sommer-
monate Juni, Juli, August (JJA) gebildet und die Differenz (Ergebnis aus ML-Daten minus
Ergebnis aus PL-Daten) ermittelt. In Abbildung 6.4 (ff.) sind positive Wertebereiche rötlich
eingefärbt. Hier nehmen die anhand der ML-Daten berechneten Konvektionsmaße höhere
Werte an. Umgekehrt zeigen bläuliche und somit negative Werte, dass die aus den PL-Daten
berechneten Konvektionsmaße größer sind.

Im ersten Schritt wird untersucht, wie sich die Häufigkeit der Konvektionsauslösung und so-
mit die Anzahl der Fälle, in denen CAPE = 0 J kg−1 gilt, für die unterschiedlichen Zeitpunkte
verhält (Abb. 6.4). Konvektionsauslösung bedeutet in diesem Falle, dass alle Zeitpunkte be-
trachtet werden, bei denen die Parametrisierung einen CAPE-Wert > 0 J kg−1 berechnet.
Es zeigt sich, dass die Anzahl der Zeitpunkte, an denen Konvektionsparametrisierung aus-
gelöst wird, zu den unterschiedlichen Tageszeiten für die beiden Datensätze nicht einheitlich
ist. Es lässt sich zudem ein Land-See-Unterschied erkennen, wobei über Land ein von der
Auflösung abhängiger Tagesgang erkennbar ist, bei dem sich die beiden Datensätze zur Mit-
tagszeit (12 UTC) aufgrund der gut durchmischten Grenzschicht am ähnlichsten verhalten.

Um 00 UTC (Abb. 6.4, oben links) treten in den ML-Daten über Kontinentaleuropa häufiger
Tage mit CAPE = 0 J kg−1 auf (bis zu 30 Tage), über See kehrt sich das Bild um und die
PL-Daten weisen häufiger Tage mit CAPE = 0 J kg−1 auf (bis zu 30 Tage). Eine mögliche
Erklärung hierfür ist, dass die höhere Lage der untersten Druckfläche der PL-Daten aufgrund
der langwelligen Ausstrahlung des Bodens und dem dadurch möglichen Wegfall der bodenna-
hen nächtlichen Inversion häufiger über Land zu Initiierung von Konvektion führt, wodurch
es zu weniger Nullfällen kommt. Lediglich die maritimen Gebiete, die einen geringeren Ta-
gesgang aufzeigen, werden zu allen Zeitpunkten von den PL-Daten häufiger mit CAPE = 0 J
kg−1 in Verbindung gebracht, da der Ozean in den bodennahen Schichten zu jeder Tageszeit
im Sommer eine Quelle feucht-warmer Luftmassen ist. Die Erklärung hierfür ist also, dass die
bodennahe Feuchte und langwellige Ausstrahlung des aufgeheizten Mittelmeers auch nachts
die notwendigen Bedingungen zur Initiierung von Konvektion in den ML-Daten liefert, für
die das Temperatur- und Feuchteprofil der im Vergleich zu den ML-Daten höher gelegenen
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(Abb. 6.4 unten links). Das zu diesem Termin zugehörige Bild der CAPE (Abb. 6.7 oben
links) zeigt in Einklang mit den Nullfällen höhere Werte über dem Mittelmeer und Süd- bzw.
Osteuropa für die anhand ML-Daten berechnete CAPE. Die Differenzen belaufen sich im
Mittel über dem Kontinent auf 80-120 J kg−1, über dem Mittelmeer größer 160 J kg−1. Im
Gegensatz zu den Ergebnissen um 00 UTC zeigt der Druck am LFC und LNB zum 12 UTC-
Termin (Abb. 6.8 unten links und unten rechts) keine ausgeprägte Land-See-Verteilung.

Über der Nordsee und dem Atlantik stimmen die simulierten Werte gut überein. Somit ist
zwar die Anzahl der Fälle mit CAPE = 0 J kg−1 großflächig in den PL-Daten höher, in den
Fällen, in denen bei beiden Modellen die Konvektionsparametrisierung anspringt (CAPE >
0 J kg−1), ist die CAPE im Mittel bei beiden Datensätzen gleich groß , so dass keine größeren
Differenzen auftreten (siehe Südwest-, Mittel und Nordeuropa wie auch Atlantik und Nord-
bzw. Ostsee).

Die höheren CAPE-Werte der ML-Daten über dem Osten Europas und Mittelmeer (Abb.
6.7 oben links) kommen durch das niedriger gelegene LFC und die höhere Lage des LNB
zustande. Die Unterschiede in der LFC-Höhe werden insbesondere über dem Mittelmeer und
dem Südosten Europas deutlich, wo die Differenzen sich auf bis zu 30 hPa belaufen. Dies
führt zu der Schlussfolgerung, dass die regionalen Unterschiede der CAPE in erster Linie
von der Lage des LFC beeinflusst werden.

Für den selben Zeitpunkt (12 UTC) zeigt sowohl die über die untersten 100 hPa gemittelte
spezifische Feuchte (qML) als auch die über die untersten 100 hPa gemittelte Temperatur
(TML) in Abbildung 6.7 (unten links und unten rechts) einen höheren Wertebereich für die
ML-Daten. Hierbei fallen insbesondere bei der TML die großen Differenzen in den Tiefebenen
auf (> 2 K), die durch die unterschiedliche Lage der untersten Druckfläche zustande kom-
men. Dadurch erfolgt am Tag eine deutlich wärmere TML für die ML-Daten. Die Abweichung
der qML (Abb.6.7, unten links) beruht auf dem selben Effekt und wird insbesondere über
dem warmen Mittelmeer deutlich (> 0.9 g/kg). Vergleicht man die großskalige Verteilung der
CAPE mit der von TML und qML, so lässt dies den Schluss zu, dass die berechneten Abwei-
chungen dieses Konvektionsmaßes primär durch die Differenzen in der Feuchte hervorgerufen
werden.

Anhand dieses Vergleichs wird deutlich, wie komplex es ist die Auswirkungen abzuschätzen,
die bei der Berechnung von Konvektionsmaßen anhand Daten unterschiedlicher vertikaler
Auflösungen zustande kommen und dass die Betrachtung horizontaler Felder nur bis zu einem
bestimmten Punkt Aufschluss über die Ursachen geben kann. Die vertikale Auflösung der
Temperatur und Feuchte beeinflusst die Berechnung der CAPE und CIN auf unterschiedliche
Art: starke vertikale Gradienten werden in von den PL-Daten unterschätzt und führen zu
Unterschieden in der Lage von LCL, LFC und LNB. Die Mixed-Layer -Basis liegt in den ML-
Daten allgemein niedriger und führt zu höheren Werten von TML und qML. Die Mixed-Layer -
Werte von Temperatur und Feuchte werden zudem vom Tagesgang beeinflusst wodurch es
gerade bei nächtlichen Inversionen dazu kommen kann, dass es anhand der Mixed-Layer -
Werte der PL-Daten zu CAPE-Werten größer 0 J kg−1 kommt, die bodennähere Lage der
Mixed-Layer ermittelt durch die ML-Daten aufgrund der niedrigeren TML zu einer Deckelung
verhilft.

Die Konvektionsparametrisierung wird über dem Mittelmeer und zum 12 UTC-Zeitpunkt
häufiger in den ML-Daten ausgelöst. Zu den Nachtzeiten sind die Bedingungen in den PL-









54 Einfluss der vertikalen Auflösung auf Konvektionsmaßzahlen

Da die CIN die eingeschlossene Fläche von Umgebungstemperaturkurve und Luftpaketstem-
peratur zwischen LCL und LFC darstellt, bewirkt eine höhere Lage des LCL bei einem
gleichbleibenden LFC bereits eine Verringerung der CIN. Dies würde wiederum auch er-
klären, warum die CAPE größer ist, da bei gleichbleibendem LFC, aber höher gelegenem
LNB der CAPE-Bereich gestreckt und somit größer wird. Zum 18 UTC-Termin (Abb. C.3)
ergibt sich für die Konvektionsmaße dasselbe Verhalten, mit der Ausnahme, dass die CAPE
nicht einheitlich von einem Datensatz höher berechnet wird. Allerdings nehmen sowohl TML

als auch qML in den ML-Daten höhere Werte bei höherem Druck an LCL und LNB an.

Da die Einstrahlung die bodennahe Luftschicht stark erhitzt führt zum 12 UTC-Termin die
niedrigere Lage der Mixed Layer der ML-Daten zu höheren TML- und qML-Werten (Abb.
C.3 Mitte links und Mitte rechts), was wiederrum in höheren CAPE-Werten (oben links)
resultiert. CIN (oben rechts) und LNB (unten rechts) ergeben für diesen Zeitpunkt eine
gute Übereinstimmung. Da das LCL (unten links) in den PL-Daten höher liegt, könnte
die Übereinstimmung der CIN darauf zurückgeführt werden, dass das LFC ebenfalls höher
liegt. Berechnungen für das Jahr 1984 (hier nicht gezeigt) haben ergeben, dass dies bestätigt
werden kann. Zudem zeichnet sich ab, dass das LFC seltener von den PL-Daten berechnet
wird.

Bei dieser Art der Darstellung, der Studie von Zeitreihen, lassen sich Unterschiede und
Ähnlichkeiten in der Maßzahlenberechnung besser erkennen, Unterschiede in den Mittelwer-
ten können besser erklärt werden. Die Kurven verlaufen, abgesehen von den beschriebenen
Differenzen im Wertebereich, sehr ähnlich. Lediglich der Verlauf des LNB weist deutliche
Abweichungen in der Korrelation der Kurven auf, was nach ersten Einschätzungen auf die
Auflösungsunterschiede zurückzuführen ist, die mit der Höhe immer größer werden.

Zusammenfassung: In diesem Kapitel wurde gezeigt, dass es bei der Berechnung von
Konvektionsmaßen anhand Daten unterschiedlicher vertikaler Auflösungen zu Abweichun-
gen kommt, diese aber verglichen zu den Absolutwerten gering sind. Zunächst ergab der
Vergleich mit Radiosondenaufstiegen eine gute Korrelation, wenn auch die CAPE-Werte an-
hand ERA-40-Reanalysen in ihrer Größenordnung geringer ausfielen. Beim ERA-40-Vergleich
der Ergebnisse anhand ML- und PL-Daten zeigte sich, dass die vertikale Auflösung der Tem-
peratur und Feuchte die Berechnung der CAPE und CIN mehrfach beeinflusst: zum einen
werden starke vertikale Gradienten von den PL-Daten unterschätzt was zu Unterschieden
in der Lage von LCL, LFC und LNB führt. Zum Anderen liegt die Mixed-Layer -Basis in
den ML-Daten allgemein niedriger und führt zu höheren Werten von TML und qML, woraus
wiederum höhere CAPE-Werte resultieren. Zudem führen die Unterschiede in der vertika-
len Auflösung nicht ausschließlich zu Abweichungen in den Werten, sondern bereits zu einer
Änderung im Initiierungsverhalten. Allerdings ließ sich anhand der hochaufgelösten Zeitrei-
hen am Gitterpunkt München feststellen, dass die Abweichungen bei CAPE und CIN über
dem Festland generell gering bleiben und die größten Unterschiede über dem Mittelmeer
auftreten.

Somit ist die Methode, integrale Größen zu verwenden, die zwar auf vertikale
Auflösungsunterschiede reagieren aber verhältnismäßig robust sind, auch gegenüber der im
folgenden Kapitel angestellten Klimastudie gerechtfertigt, in dem die Berechnungen auf den
zur Verfügung stehenden sechs Druckniveaus durchgeführt werden. Eine Wiederholung der in
diesem Kapitel getätigten Vergleichsstudie mit einer weiteren Reduzierung auf sechs Druck-
flächen der ERA-40-PL-Daten wäre denkbar, um den Effekt der vertikalen Auflösung auf
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die Konvektionsmaße noch besser abschätzen zu können, wird aber in dieser Arbeit nicht
mehr vollzogen. Fest steht, dass trotz der in Kapitel 6 verwendeten Datensätze mit geringer
vertikaler Auflösung eine Aussage bezüglich der Änderung der Schwergewitterbedingungen
getroffen werden kann, da zum Einen, wie bereits erwähnt, die Größenordnung stimmt und
zum anderen sowohl Gegenwarts- als auch Zukunftslauf die gleiche vertikale Auflösung be-
sitzen.
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7. Konvektive Extremwetterereignisse im
zukünftigen Klima

Mittels der in den vorangegangenen Kapiteln abgeleiteteten und getesteten Konvektions-
maßzahlen soll in diesem Kapitel nun der eigentliche Punkt dieser Arbeit untersucht und
diskutiert werden: die Auswirkungen des zukünftigen Klimas auf das Schwergewitterpoten-
zial, wobei sowohl auf bereits durchgeführte Studien Bezug genommen wird wie auch durch
das Hinzuziehen des Schwergewitterpotenzials TSP und CIN ein innovativer Ansatz gewählt
wird, der in der Literatur bislang noch nicht diskutiert wurde.

Vorab soll in einem Evaluationskapitel ein Vergleich von
”
Realität“ (ERA-40) und Klima-

kontrollauf (CLM-C20) angestellt werden, um Modell-implizierte Abweichungen zwischen
Assimilations- und Klimamodell abzuschätzen. Für die Abschätzung des Klimawandels wur-
den als Eingangsfelder die atmosphärischen Parameter des CCLM verwendet. Anhand des
Vergleichs zwischen C20-Kontrolllauf (für das aktuelle Klima 1979-2000) und einer A1B-
Klimasimulation (2079-2100, siehe Kapitel 2 und Anhang A) können dadurch die potentiellen
Änderungen des Gewitterpotenzials geographisch wie auch quantitativ abgeschätzt werden.
Zudem wird die Änderung des Jahresgangs von Maßzahlen an verschiedenen Gitterpunk-
ten sowie das Schwergewitterpotenzial an Gitterpunkten auserwälter europäischer Städte
gezeigt. Abschließend wird anhand eines Wetterlagenklassifikationensdatensatzes überprüft,
ob Änderungen des Schwergewitterpotenzials mit möglichen Änderungen der großräumigen
Anströmungsrichtung zusammenhängen.

7.1. Evaluierung der Klimamodelldaten

Bevor die zukünftige Änderung des Gewitterpotenzials untersucht wird, soll anhand der hier
verwendeten Realisierung des C20-Gegenwartslauf zunächst überprüft werden, ob die be-
obachtungsgestützten ERA-40-Reanalysen mit den Ergebnissen des CLM für den gleichen
Zeitraum statistisch verglichen werden können. Es ist von Vorteil, wenn bei einem statis-
tischen Vergleich von Zukunft zu Gegenwart Datensätze verwendet werden, die mit dem
gleichen (Klima-)Modell berechnet wurden. Nur so kann eine Aussage gemacht werden, wie
zukünftige Veränderungen gegenüber der Gegenwart zu deuten sind ohne Abweichungen
aufgrund unterschiedlicher Modellphysik berücksichtigen zu müssen.

Der vom CLM simulierte Ausschnitt beläuft sich auf eine Größe von ca. 4500 x 5000 km mit
einer horizontalen Gitterauflösung von ca. 18 km (241 x 255 Gitterpunkte). Im Datenstrom 0
besitzen die Läufe eine vertikale Auflösung von 32 Modellschichten. Im Datenstrom 31 liegen
die Daten auf einem äquidistanten Gitter mit einer horizontalen Auflösung von 20 km (238

1die der vorliegenden Arbeit zur Verfügung standen
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x 177 Gitterpunkte) auf sechs Druckniveaus vor. Die Simulationen für den C20-Kontrolllauf
starten am 01. Januar 1955 und enden am 31. Dezember 2000. Erste Modellergebnisse stehen
ab dem 01. Januar 1960 zur Verfügung, da das Modell eine Spin-up-Phase von 5 Jahren
benötigt. In dieser Arbeit wird eine Realisierung des Kontrolllaufs für den Zeitraum 1979-
2000 verwendet. Die Zeitspanne wurde so gewählt, dass die maximal mögliche Anzahl an
Jahren mit ERA-40 verglichen werden kann ohne die Änderungen des Beobachtungssystems
infolge von Verwendung von Satellitendaten berücksichtigen zu müssen.

Es wird nun ein statistischer Vergleich von ERA-40-Reanalysen mit einer Realisierung des
CLM-C20-Kontrolllaufs für die Jahre 1979-2000 durchgeführt, um abzuschätzen, inwiefern
anhand eines Klimamodells ermitteltete Ergebnisse mit beobachtungsgestützten Reanalysen
verglichen werden können. Neben Basisgrößen wie Orographie, der bodennahen Temperatur
und Taupunktstemperatur (T2m und Td2m) werden auch die Mixed-Layer -Werte von Tem-
peratur und Feuchte (TML und qML) sowie das Schwergewitterpotenzial TSP und die CIN
miteinander verglichen. Es sei darauf hingewiesen, dass mögliche Abweichungen in dieser
Arbeit nicht näher untersucht werden können, da die verwendeten CLM-Läufe mit Globals-
zenarien des ECHAM5 angetrieben wurden und es daher neben der Modellphysik des CLM
bereits zu Unterschieden in den globalen Antriebsdaten und somit zwischen ECHAM5 und
ERA-40 kommen kann.

Vorab wurden die im Vergleich zu ERA-40 horizontal deutlich höher aufgelösten CLM-C20-
Parameter auf das ERA-40-Gitter interpoliert um den Vergleich der Datensätze zu vereinfa-
chen. In Abbildung 7.1 (oben) ist die Orographie des Beobachtungsgebietes gezeigt. Rechts
für die auf ERA-40-Gitterauflösung interpolierten CLM-C20-Daten, links für ERA-40. Wie
erwartet sind bereits in der Orographie deutliche Unterschiede auszumachen, da bei einer
horizontalen Auflösung von 20 km orographische Erhebungen besser aufgelöst werden. Die
höchste Erhebung beläuft sich in ERA-40 auf 1250-1500 m (Zugspitze). In CLM-C20ERA gibt
es höhere Berge, wie beispielsweise der Dom (Schweiz) mit über 2000 m, der Mont Blanc
(Frankreich) über 2000 m und der Pico de Aneto (Spanien) mit über 1750 m. Auch in Skan-
dinavien und Südosteuropa zeichnen sich die unterschiedlichen horizontalen Auflösungen der
beiden Datensätze deutlich ab. An den Gebirsgsrändern überschätzt ERA-40 aufgrund der
niedrigen Auflösung die Orographie, da starke Gradienten nicht wiedergegeben werden. So-
mit erhält man für die Differenz der beiden Orographien (CLM-C20ERA minus ERA-40,
Abb. 7.1 unten) ein sehr pixeliges Bild mit positiven Werten aufgrund der besser aufgelösten
Berghöhen in CLM-C20 und negativen Werten an den Gebirgsrändern aufgrund der Un-
terschätzung der Orographiegradienten in den grobaufgelösten Reanalysen.

Durch die akzentuiertere Orographie verändert sich um 12 UTC-Termin auch das Bild für
die Temperatur in zwei Metern Höhe (T2m, Abb.7.2, links). Im Vergleich zu ERA-40 sind
die Bergrücken über Nordeuropa in CLM-C20ERA kälter (2-6 K). Gitterpunkte, an denen
sich die Orographie deutlich unterscheidet (Zugspitze, Mont Blanc, etc.) weisen ebenfalls
eine kühlere Oberflächentemperatur auf (4-8 K). Über Mitteleuropa sind die Diffenzen der
bodennahen Temperatur gering. Im Gegensatz zu Kontinental-Südeuropa, wo CLM-C20 eine
höhere Temperatur simuliert, sich diese Temperatur-Differenz zu ERA-40 jedoch von Gitter-
punkt zu Gitterpunkt unterscheidet, werden über dem Mittelmeer und der Ostsee wiederum
von ERA-40 höhere T2m modelliert (2-6 K).

Da die spezifische Feuchte auf zwei Meter Höhe nicht vom Modell ausgegeben wird, wird
für einen Vergleich der bodennahen Feuchte der Taupunkt auf 2 Meter Höhe (Td2m, Abb.
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in ERA-40 durch die nähere Lage zur Oberfläche wärmere Temperaturen aufweist. Gitter-
punkte mit großen Differenzen in der Orographie verstärken die Unterschiede der Mixed-
Layer -Werte, wie bereits für T2m angedeutet.

Zudem werden die integralen Größen wie TSP und CIN verglichen, welche, wie im vorigen
Kapitel gezeigt, von der vertikalen Auflösung des Datensatzes abhängen. Hierbei werden für
TSP (Abb. 7.3 unten links) anhand der CLM-C20 Daten höhere Werte über der iberischen
Halbinsel, Südostfrankreich, der Schweiz und Südostdeutschland berechnet. Über Nord- und
Mitteleuopa zeigen sich die Unterschiede trotz höherer TML-Werte anhand der ERA-40-
Reanalysen nur an vereinzelten Gitterpunkten. Über Südosteuropa und dem Mittelmeer
sind flächendeckend Abweichungen bis zu 150 Jkg−1 zu erkennen mit höheren Werten in den
Berechnungen für ERA-40. Ein anderes Bild ergibt sich für die CIN (Abb. 7.3 unten rechts).
Für Nord- und Mitteleuropa stimmen die Ergebnisse beider Datensätze annähernd überein,
für Südeuopa und das Mittelmeer berechnen die Daten des Klimamodells höhere Werte,
was darauf zurückgeführt werden kann, dass die im Vergleich zu ERA-40 höheren TML- aber
niedrigeren qML-Werte (Abb. 7.3 oben) in diesen Gebieten zur Ausbildung einer Sperrschicht
verhelfen, die im Vergleich zu ERA-40 mächtiger ausfällt. Wie bei der Untersuchung der
ERA-40-Reanalysen anhand unterschiedlicher vertikaler Auflösung bereits gezeigt, scheint
die vertikale Auflösung insbesondere in den bodennahen Schichten eine wichtige Rolle zu
spielen, da die Bedingungen in den untersten 100 hPa das Auslösen der Konvektion, die
Initiierung (CAPE > 0 J kg−1), maßgeblich beeinflusst.

7.2. Änderung der Umgebungsbedingungen und

Konvektionsmaßzahlen

In diesem Kapitel wird auf Basis regionaler Klimasimulationen untersucht, inwiefern sich
Bedingungen zur Ausbildung von Schwergewitter und Konvektionsmaße in einem sich wan-
delnden Klima verändern. Hierbei wurden zwei Zeiträume herangezogen: 1979-2000 als Re-
ferenzzeitspanne für das gegenwärtige Klima (CLM-C20) und 2079-2100 für das zukünftige
Klima (CLM-A1B). Es wurde erneut der saisonale Mittelwert für die Sommermonate Ju-
ni, Juli und August (JJA) aller UTC-Zeitpunkte ermittelt und die Differenz (A1B minus
C20) gebildet. Da sich herausgestellt hat, dass sich die Ergebnisse zu den unterschiedlichen
UTC-Zeiten nicht wesentlich unterscheiden, wird im Folgenden nur der 12 UTC-Zeitpunkt
analysiert. Positive (rot eingefärbte) Wertebereiche zeigen, dass der errechnete Mittelwert
des A1B-Zukunftsszenarios höher ist, negative (blau eingefärbte) Werte, dass der berechnete
Mittelwert des gegenwärtigen C20-Kontrolllaufs größer ist.

Aufgrund der Änderungen der Treibhausgaskonzentration kommt es in A1B zu einer Zunah-
me der bodennahen Temperatur TML (Abb. 7.4, rechts) über dem gesamten Beobachtungs-
gebiet mit großen regionalen Variabilitäten. Es zeichnet sich über Mittel- und Südeuropa eine
stärkere Erwärmung ab (5-6 K) als über Nordeuropa (2-4 K). In Folge der Erwärmung der
bodennahen Atmosphärenschichten steigt auch der Wasserdampfgehalt, wobei die Erhöhung
der qML (Abb. 7.4, links) sich über Kontinentaleuropa auf 1,2-2,1 g kg−1 und im Mittel-
meerraum auf bis zu 2,7 g kg−1 beläuft. Somit verändern sich die Umgebungsparameter hin
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Tage mit niedrigem zugunsten von Tagen mit moderatem und hohem Schwergewitterpoten-
zial. Die Differenz aus den beiden Balken innerhalb einer Klasse ist für jeden Gitterpunkt in
Abbildung 7.13 dargestellt.

Wie in Abbildung 7.13 gezeigt, verringert sich die Anzahl der Tage mit CIN-Werten zwischen
0-10 J kg−1 und TSP-Werten zwischen 0-100 J kg−1 (Abb. 7.13, oben links: CIN, unten links:
TSP) um bis zu 14 Tage (Alpenregion, Spanien, Mittelmeerraum). Im Südosten Deutschlands
geht die Anzahl der Tage mit niedrigen CIN-Werten bei gleichbleibender Anzahl an Gewit-
tertagen (Abb. 7.11) um ca. 8-10 Tage zurück. Bei den 12 UTC-Zeitpunkten mit moderaten
CIN-Werten (10-100 J kg−1) zeigt die Anzahl der Fälle einen leichten Rückgang über dem
Süden Europas, ab 50◦N wird keine oder lediglich eine schwache Zunahme (Skandinavien,
2-4 Tage) simuliert (Abb. 7.13, oben: CIN, unten: TSP). Das Gewitterpotential weist bei Be-
trachtung der moderaten Werte großflächig eine Zunahme in der Anzahl der Tage auf, wobei
die größten Änderungen hierbei erneut über der Alpenregion, Spanien und dem Mittelmeer
liegen (Zunahme um bis zu 14 Tagen pro Saison). Über dem restlichen Kontinent belaufen
sich die Änderungen auf eine Zunahme von 2-6 Tagen. Im Vergleich zu den Änderungen in
der moderaten TSP-Klasse (100-1000 J kg−1) ist die Zunahme der Tage mit hohem Gewit-
terpotential (1000-10000 J kg−1) nur noch lokal über Mittel- und Süddeutschland, Polen,
Tschechien, Österreich und Teilen des Mittelmeers auszumachen, wobei die Zunahme sich
auf maximal 2 Tage beläuft (Abb. 7.13, unten rechts).

Deutlich größere Änderungen zeigen sich in der Anzahl der Zeitpunkte mit hohen CIN-
Werten (100-1000 J kg−1, Abb. 7.13, oben rechts). Die leichte Zunahme in der Anzahl der
Fälle mit moderaten CIN-Werten zwischen 10-100 J kg−1 zeigt invers eine Abnahme der
Fälle für CIN = 0-10 J kg−1. Somit findet eine Verschiebung der Anzahl der 12 UTC-Termine
mit niedrigen CIN-Werten zu hohen statt. Beim Gewitterpotential zeigt sich zwar ebenfalls
eine Abnahme der Tage mit kleinen TSP-Werten, da die größte Zunahme jedoch bei den
TSP-Fällen mit Werten zwischen 100-1000 J kg−1 verzeichnet ist, findet eine Verlagerung
von Ereignissen mit schwachem Gewitterpotenzial zu Gewitterstürmen mit moderaten TSP-
Werten statt.

Diese Art der Darstellung deutet darauf hin, dass es in der Zukunft vermehrt Tage mit
hohen CIN-Werten geben wird, andererseits geht die Anzahl der Tage, in denen Konvektion
lediglich schwach oder moderat gedeckelt wird, zurück. Gleichzeitig kommt es vermehrt zu
Tagen mit moderaten TSP-Werten zugunsten derer mit geringem Schwergewitterpotenzial.
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moderaten TSP-Werten. Hierbei nimmt die Stabilität der unteren Troposphäre im Bereich
Südwesteuropa um bis zu 150 J kg−1 (Mittelmeer) zu. Es zeigt sich, dass insbesondere an den
Tagen, an denen das Potenzial zur Ausbildung moderater und schwerer Gewitter vorhanden
ist, sich auch die Umgebungsbedingungen der bodennahen Schichten durch ausgeprägtere
Stabilität auszeichnen, wodurch die Initiierung von Konvektion erschwert wird.

Zusammenfassung: In den letzten drei Teilkapiteln wurden anhand einer Realisierung des
CLM-A1B-Szenarios im Vergleich zu einem CLM-C20-Kontrollauf untersucht wie sich die
Bedingungen zur Ausbildung von Konvektion in der Zukunft verändern werden. Hierbei
ergab sich, dass sowohl Temperatur als auch Feuchte in den bodennahen Schichten zuneh-
men wird und sich somit für diese A1B-Realisierung das Schwergewitterpotenzial verbessern
wird, wobei es aufgrund der Abnahme der vertikalen Temperaturdifferenz zwischen 800 hPa
und 500 hPa und der Verlagerung des LCL in größere Höhen zu einer Stabilisierung in der
unteren Troposphäre kommt, was in höheren CIN-Werten resultiert. Da diese Arbeit kei-
ne Untersuchung zur Initiierung von Konvektion vorsieht, ist dies einer der Punkte, der in
der Zukunft untersucht werden muss. Des Weiteren wurde festgestellt, dass durch die abge-
leiteten Differenzen der Tage ohne Gewitteraktivität und nach Einteilung der Ereignisse in
unterschiedliche Wertebereiche (Klassen), es zu einer Zunahme des Schwergewitterpotenzials
an Tagen mit hohen CIN-Werten und somit einer gutausgebildeten Sperrschicht kommt. Alle
Faktoren zusammen betrachtet führen an dieser Stelle zu der begründeten Annahme, dass
die Ausbildung von schweren Gewitterstürmen in der Zukunft seltener vorkommen wird, da
sich eine mächtigere Sperrschicht ausbildet. Die konvektiven Ereignisse, bei denen es letzt-
endlich zur Auslösung und Entwicklung kommt, bergen jedoch das Potenzial für heftigere
Unwetter in sich.
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7.5. Änderung der Dichte-Verteilung für ausgewählte

Klassen

Im Vergleich zu Streudiagrammen bieten Dichteverteilungen die Möglichkeit, zwei Parameter
in Korrelation zueinander zu setzen und eine Aussage darüber zu treffen, wie sich diese
Beziehung bei den Ereignissen, die besonders häufig auftreten, in der Zukunft verändern wird.
Somit werden hier Dichtefunktionen für die Berechnungen anhand des C20-Kontrolllaufs
mit den Ergebnissen der A1B-Realisierung verglichen und anhand einer Verschiebung des
Dichtemaximums oder auch durch einen anderen Verlauf der Isolinien die Auswirkungen
des Klimawandels auf die Konvektionsmaße untersucht. Der Nachteil dieser Darstellung ist,
dass nur einzelne Gitterpunkte ausgewertet werden können. Die Wahl des Gitterpunktes fiel
hierbei auf einen 3x3 Gitterpunktebereich für den Großraum München.

Es wurden dafür alle 12 UTC-Termine der Jahre 1979-2000 (C20) beziehungsweise 2079-2100
(A1B) herangezogen. Da insbesondere das Augenmerk auf die Zeitpunkte gelenkt werden soll,
an denen bereits ein gewisses Gewitterpotenzial in der Atmosphäre vorhanden ist, wurde der
Schwellenwert für die CAPE auf 500 J kg−1 gesetzt. Die roten Isolinien (Abb. 7.16) zeigen die
Dichteverteilung der A1B-Realisierung, blau die Dichteverteilung für den C20-Kontrolllauf.
Die Einteilung der Bandbreiten wurde wie folgt vorgenommen: für die CAPE wurde der
Wertebereich mit 100 J kg−1, CIN mit 25 J kg−1, qML mit 1 g kg−1 und TML mit 2 K
unterteilt.

Die Form der Dichteverteilungen sind ähnlich. Für die Korrelation von CAPE (TSP) und CIN
(Abb. 7.16, oben links (rechts)) zeigt sich, dass die Dichtefunktion den selben CAPE/(TSP)-
Bereich einschließt, die CIN hingegen in der A1B-Realisierung höhere Werte annimmt. Des
Weiteren zeigt sich für die zukünftigen Ereignisse anhand der Isolinien, dass sie seltener im
dargestellten Wertebereich liegen. Ob die Variabilität des Wertebereichs größer ist und somit
extremale Ereignisse häufiger vorkommen oder aber Tage mit CAPE > 0 J kg−1 seltener
auftreten, kann anhand dieser Darstellungsweise nicht geklärt werden. Für die Korrelation
von CAPE und qML (Abb. 7.16, Mitte links) beziehungsweise TML (Abb. 7.16, Mitte rechts)
deutet sich eine Verschiebung des Dichtemaximums von 10 g kg−1 (C20) auf 12 g kg−1

(A1B) der qML und von 298 K (C20) auf 302 K (A1B) der TML an. Die Ereignisse werden
in diesem Wertebereich demnach mit höheren bodennahen Temperaturen und Feuchten in
Verbindung gebracht, was sich anhand der Differenzkarten für Europa bestätigt. Die Höhe
des Kondensations (LCL)- und Gleichgewichtsniveaus (LNB) verlagert sich in A1B nach
oben und ist somit mit niedrigeren Drücken am LCL und LNB gekoppelt (Abb. 7.16, unten
links und unten rechts). Wie bereits großflächig bei den Karten gezeigt, sind die moderaten
CAPE-Werte auch bei dieser Gitterpunktsstudie in der Zukunft mit höheren CIN-Werten
gekoppelt, wodurch die Initiierung der Gewitterstürme erschwert wird. Die höheren TML-
und qML-Werte führen zum Einen zum häufigeren Auftreten von Ereignissen mit höheren
CAPE-Werten als auch zu höheren CIN-Werten, welche unter anderem auf das im Vergleich
zur Gegenwart höher liegende LCL-Niveau zurückgeführt werden kann.
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7.6. Jahresgang der Konvektionsmaße an ausgewählten

Gitterpunkten

Im Folgenden wird der Jahresgang der Konvektionsmaße untersucht, da das Verständnis
über die klimatologische und geographische Verteilung dieser Parameter bei der Aussage
hilft, wo und wann solche Extremereignisse am wahrscheinlichsten sind. Die klimatologische
Verteilung dient nicht zur Vorhersage von Ereignissen an einem bestimmten Tag, sie kann
aber helfen, ein Gefühl dafür zu bekommen, was an Orten unterschiedlicher geographischer
Situierung zu den verschiedenen Jahreszeiten passiert und welche Differenzen sich innerhalb
eines Jahres im Wertebereich der Parameter ergeben (Brooks et al., 2007).

Es wird die zeitliche Variabilität der Konvektionsmaße untersucht, wobei das Augenmerk
insbesondere darauf gelegt wird, inwiefern sich die Korrelation zweier Parameter zueinan-
der innerhalb eines Jahreszyklus verhalten und wie sich der Jahreszyklus in der Zukunft
verändern wird. Da insbesondere die Kombination von CAPE und DLS bei der Untersu-
chung des Schwergewitterpotenzials wichtig ist, kann eine Veränderung eines der Parameter
zwar das Auftreten von Gewittern begünstigen, die Änderung des anderen jedoch dieser
Entwicklung entgegenwirken. Hierbei können mögliche Auswirkungen des Klimawandels auf
die atmospärischen Parameter und somit in Bezug auf die Entwicklung von Konvektion
abgeleitet werden.

Es werden sowohl die Zusammenhänge zwischen dem mittleren Jahresgang von vertikalem
Temperaturgradienten T800−500 und Grenzschichtfeuchte qML sowie zwischen CAPE und
DLS untersucht. Hierfür wurden die Werte des 12 UTC-Zeitpunktes eines jeden Tages (nicht
nur JJA, sondern des gesamten Jahres) herangezogen. Für die Wahl der Gitterpunkte wurde
an einer Veröffentlichung von Brooks et al. (2007) angelehnt, in der an mehreren Gitterpunk-
ten in Europa Untersuchungen der mittleren Jahreszyklen anhand abgeleiteter Konvektions-
maße mittels NCEP/NCAR-Reanalysen durchgeführt wurden (Abb. 7.17).

Da von der Auswertung einzelner Gitterpunkte in CLM-Szenarien abgeraten wird, wur-
den die Konvektionsmaße für Gebietsmittel aus 3 x 3 Gitterpunkten berechnet, da bei der
Betrachtung einzelner Gitterpunkte der lokale Einfluss zu groß sein könnte. Für den Jah-
reszyklus wurden nun der 12 UTC-Zeitpunkt eines jeden Tages gewählt und anschließend
ein gleitender Mittelwert über 31 Tage gebildet, um eine Glättung des Jahresgangs zu er-
zeugen. Somit besitzt das Endergebnis eine zeitliche Mittelung auf Monatsskala auf Basis
täglicher Auflösung für die Jahre 1979-2000 beziehungsweise 2079-2100. Bei der Berechung
des CAPE-Jahresgangs wurden alle Werte zu den 12-UTC Zeitpunkten herangezogen, ohne
diese in CAPE > 0 J kg−1-Tage zu selektieren, um eine Analyse der mittleren CAPE zu er-
halten. Bei dieser Darstellung der Jahreszyklen verliert man die Information über die Anzahl
der Tage, an denen CAPE = 0 J kg−1 gilt, was zur Folge hat, dass sich die Mittelwerte aus
wenigen Tagen mit Extremalwerten oder aber vielen Tagen mit moderater CAPE zusam-
mensetzen können. Hierin unterscheidet sich die Arbeit von Brooks et al. (2007), da in dessen
Studie ein bedingtes Mittel für Fälle mit CAPE größer 0 J kg−1 berechnet wurde. Dies hat
zum Vorteil, dass man sich lediglich auf die Tage konzentriert, in denen die Initiierung von
Konvektion gegeben ist.

Es werden entlang einer West-Ost- und Nord-Süd-Achse der mittlere Jahresgang der Kon-
vektionsmaße in Abhängigkeit voneinander untersucht. Aufgrund der unterschiedlichen geo-
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Zusammenfassung: Die Kombination der Jahreszyklen für die hier untersuchten Para-
meter qML, T800−500, CAPE und DLS sind von ihrer geographischen Situierung und somit
ihrer Breiten- und Längengrade abhängig, wobei in Mitteleuropa die Mittelwerte der CAPE
aufgrund hoher Feuchte in den bodennahen Schichten und einer Instabilität zwischen 800
hPa und 500 hPa in den Sommermonaten am Höchsten werden. Vergleicht man den C20-
Kontrolllauf (1979-2000) mit der A1B-Realisierung (2079-2100), so ist im Jahreszyklus eine
Zunahme der Grenzschichtfeuchte (qML) bei gleichzeitiger Abnahme des vertikalen Tempera-
turgradienten (T800−500) zu erkennen. Trotz Abnahme der Stabilität führt die Zunahme der
qML weitestgehend zu einer Erhöhung der CAPE. Auch die DLS nimmt an den meisten Git-
terpunkten zu, wodurch das Potenzial zur Ausbildung von Gewitterstürmen in der Zukunft
begünstigt wird. Allerdings kann anhand dieser Untersuchungen keine Aussage über die In-
itiierung von Gewittern gemacht werden, da bereits in der Untersuchung der Europakarten
festgestellt wurde, dass auch bei einer Zunahme des Gewitterpotenzials stets das Verhalten
der CIN berücksichtig werden muss, die trotz bester konvektionsfördernder Bedingungen die
Initiierung unterbinden kann.

7.7. Jahresgang des Schwergewitterpotenzials für

ausgewählte Großstädte

Mögliche Änderungen konvektiver Extremereignisse haben insbesondere auf stark besiedel-
te Gegenden einen erheblichen Einfluss. Um die Wahrscheinlichkeit besser abschätzen zu
können wurden von Trapp et al. (2007) der Jahresgang von Tagen mit günstigen Umge-
bungsbedingungen zur Ausbildung von Schwergewitter2 (NSDEV) an Gitterpunkten ameri-
kanischer Großstädte für zwei Zeitspannen: 2072-2099 (A2) und 1962-1989 (RF) berechnet,
wobei hierfür die Simulationen eines regionalen Klimamodells (Diffenbaugh et al., 2005)
herangezogen wurden. Für die Vereinigten Staaten von Amerika erhielten Trapp et al.
(2007) eine Zunahme der CAPE im A2-Szenario verglichen zum Referenzzeitraum (RF)
flächendeckend über nahezu dem gesamten nordamerikanischen Kontinent, wobei sich die
größten Unterschiede (A2 minus RF) in der Nähe des Golfs von Mexiko und in den atlanti-
schen Küstengebieten abzeichneten. Die Zunahme der CAPE kann hierbei auf die Erhöhung
des atmosphärischen Wasserdampfes innerhalb der planetaren Grenzschicht zurückgeführt
werden (Williams und Renno, 1993), was als Konsequenz aus erhöhtem Wasserdampftrans-
port resultiert (Held und Soden, 2006). Die lineare Korrelation von CAPE und qML ergab
nach Trapp et al. (2007) eine gute Übereinstimmung von 0.75-0.96.

Für den Südosten Amerikas verdoppeln sich nach Trapp et al. (2007) in der Zukunft (A2)
die NDSEV in den Frühlings- und Sommermonaten im Vergleich zur RF-Periode. Dasselbe
zeigt sich für New York, wobei sich hierbei die Zunahme auf die Sommermonate beschränkt.
Deutlich geringer fallen die Änderungen außerhalb der Küstengebiete (Golf von Mexiko und
Atlantik) aus, da hier die bodennahen Feuchte aufgrund der fehlenden Quellen keine starke
Zunahme erfährt, so auch in Chicago, wo sich im Vergleich zu RF nur eine schwache Zunahme
abzeichnet (Abbildungen nicht gezeigt).

2number of days in which these severe thunderstorm conditions occur
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Abbildung 7.27: Großstädte in Europa, an denen die Änderung des Schwergewitterpotenzials
berechnet wurde.

Da nun die Änderung des TSP an Gitterpunkten europäischer Großstädte abgeschätzt wer-
den soll, ist die Frage, welcher Parameter bei der Kombination aus CAPE und DLS dominie-
ren wird. Eine Zunahme der CAPE gekoppelt mit einer Abnahme der DLS könnte zu einer
Zunahme von unorganisierten Gewittern führen, die zwar erhebliche Niederschlagsmengen
mit sich führen, sich aber auch schnell wieder auflösen und daher kein größeres Unwetter-
potenzial in sich bergen. Bei Trapp et al. (2007) ergab sich eine Zunahme der CAPE bei
gleichzeitiger Abnahme der DLS über nahezu dem gesamten Gebiet der USA, was dennoch
in einem Anstieg in der Anzahl der NDSEV und somit in Tagen mit günstigen Bedingungen
für hochreichende Konvektion resultierte.

In meiner Arbeit werden für die Gitterpunkte europäischer Großstädte die Anzahl der Ta-
ge untersucht, in denen das Schwergewitterpotenzial (TSP) einen Schwellenwert von 1000
J kg−1 überschreitet, um anhand der A1B-Realisierung im Vergleich zur Gegenwart (C20)
eine Abschätzung machen zu können, wie sich die Anzahl der Tage mit hohem Schwergewit-
terpontenzial in der Zukunft an diesen dichtbesiedelten Orten ändern wird. Für den Norden
wurde Göteborg gewählt, für den Nordosten Nottingham, für Mitteleuropa München, für
Westeuropa Trappes und Nimes, für Osteuropa Breslau und Bukarest und für Südeuropa
Mallorca (Abb. 7.27)

In Abbildung 7.28 sieht man die Jahresgänge an den einzelnen Gitterpunkten für 12 UTC
und 18 UTC. Die dunkelblauen Balken stellen die Ergebnisse für die Auswertungen des C20-
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Kontrolllaufs um 12 UTC dar, hellblau für die anhand C20 ermittelten Ergebnisse um 18
UTC, rot sind die mittls A1B-Realisierung abgeleiteten Ergebnisse für den 12 UTC-Termin
und orange die Ergebnisse des Klimaszenarios für den 18 UTC-Termin.

Für Göteborg und Nottingham zeigt sich im Vergleich zur Referenzperiode C20 bei der A1B-
Realisierung für die Monate Mai-September (April-September), dass es zu Tagen mit hohem
TSP kommen kann, die in C20 für die Monate Mai, Juni und Juli (April, Mai, Juli und
August) noch nicht detektiert wurden. Allerdings ist die Häufigkeit mit einem Spitzenwert
kleiner 0,2 Tage (Mai) gering.

Am Gitterpunkt München beläuft sich die Anzahl der Tage für die Referenzperiode C20
sowohl zum 12 UTC- als auch zum 18-UTC-Termin für Mai-Spetember auf Werte größer
Null. Weist die Anzahl für den 12 UTC-Zeitpunkt im Juni in C20 0,2 Tage auf, so zeigt A1B
eine Versechsfachung auf 1,2 Fälle pro Monat. Auch zum 18 UTC-Termin ist eine Zunahme
der Fälle von 1,1 (C20) auf 1,6 (A1B) zu erkennen. Im August ändert sich das Bild leicht,
indem der 12 UTC-Termin noch eine Zunahme von 0,4 (C20) auf 0,8 (A1B) aufzeigt, der 18
UTC-Termin jedoch mit einer leichten Abnahme von 1,2 (C20) auf 1,0 (A1B) verknüpft ist.

Für Breslau nimmt die Häufigkeit im Juni und Juli (C20: 0,4, A1B: 0,9) ebenfalls zu. Die
größte Zunahme zeigt sich im August zum 18 UTC-Termin, wo eine Verdoppelung von 0,5
(C20) auf 1,0 Tage (A1B) stattfindet. In Frankreich zeichnet sich ein ähnliches Bild ab,
wobei in Nimes (Abb. 7.28 unten links) der Jahresgang ausgeprägter ist und es bis in den
November zu Tagen mit hohem Schwergewitterpotenzial kommen kann.

Sowohl Trappes als auch Nimes zeigen für den Juli die größte Zunahme in der Frequenz,
wobei diese in Trappes zum 18 UTC-Termin eintritt (C20: 0,2, A1B: 0,8), in Nimes zum
12 UTC-Zeitpunkt (C20: 0,6, A1B: 1,2). Zudem zeigt sich anhand der Verteilung, dass die
Änderungen am stärksten für die Sommermonate ausfallen, der Herbst zwar durchaus Tage
mit hohem Schwergewitterpotenzial aufweist, diese sich aber in der Zukunft im Vergleich zur
Gegenwart nicht so stark ändern werden.

Die kanarische Insel Mallorca hat wie Nimes einen verschobenen Jahresrhythmus mit Ma-
ximum im August und Tage mit Schwergewitterpotenzial bis in den November hinein. Hier
treten neben München am häufigsten günstige Bedingungen zur Unwetterbildung auf. Im
Juli findet zum 12 UTC-Termin eine Erhöhung von 0,7 (C20) auf 1,5 Tage (A1B) statt.
Auch der 18 UTC-Termin zeigt eine Verdreifachung der Häufigkeit mit 0,3 (C20) auf 0,9
Tage (A1B). Am häufigsten tritt TSP > 1000 J kg−1 jedoch im August auf, bei dem sich
die Anzahl zum 12 UTC-Termin von 1,1 (C20) auf 1,9 (A1B) und zum 18 UTC-Termin von
0,5 (C20) auf 1,3 (A1B) ändert.

Zusammenfassung: Es ist somit bei allen der hier betrachteten Großstädte von einer
Erhöhung in der Anzahl der Tage mit Schwergewitterpotenzial > 1000 J kg−1 auszugehen,
wobei die Gegenden, in denen am Häufigsten mit Schwergewittern gerechnet werden muss,
nach dieser Realisierung München, Breslau, Nimes und Mallorca sind.
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7.8. Änderung der großräumigen Anströmungsrichtung

Im Folgenden soll eine erste Abschätzung gemacht werden, ob die Änderung des Schwer-
gewitterpotenzials auf das häufigere beziehungsweise seltenere Auftreten bestimmter Wet-
terlagen, sogenannter CWT3, zurückgeführt werden kann. Zur Ableitung der Wetterlagen
wurde die Wetterlagenklassifikation nach Lamb und Weiss (1972) verwendet, welche mittler-
weile in vielen europäischen Klimastudien zum Einsatz kommt. Ursprünglich wurde diese im
Jahr 1972 für die Britischen Inseln erstellt. Anhand der Stärke, Scherung und Richtung des
geostrophischen Windes bezogen auf einen Gitterpunkt (Abb. 7.29, großer roter Punkt) wer-
den innerhalb eines Gebietes mit 16 Gitterpunkten die Zirkulationstypen abgeleitet (Lamb
und Weiss, 1972; Jones et al., 1993; Storch und Navarra, 1995). Hierbei wird zwischen Rich-
tungstypen und Rotationstypen einer Strömung unterschieden, so daß sich zehn reine Klassen
ergeben, die aus acht Richtungstypen und zwei Rotationstypen (zyklonal und antizyklonal)
zusammensetzen. Erweitert werden die reinen Klassen um 16 Unterklassen, wenn eine Kom-
bination aus Richtungs- und Rotationstyp vorliegt. Für schwach ausgeprägte Muster, die
nicht eindeutig einer der 16 Klassen zugeordnet werden kann, gibt es die Klasse 0, welche für
undefiniert steht. In Tabelle 7.1 sind die 10 Hauptklassen und die CWT 0 samt Bedeutung
aufgelistet. Die Mischungsklassen kommen durch Kombination von antizyklonaler (32 ) bezie-
hungsweise zyklonaler (33 ) Rotation gekoppelt mit einer der Strömungsrichtungen (11-18 )
zustande. Exemplarisch bedeutet das für die CWT 33/16 eine antizyklonale Umströmung
(Hochdruckgebiet), wobei die Luftmassen aus westlicher Richtung advehiert werden.

Abbildung 7.29: Lage der Gitterpunkte für die Bestimmung der Wetterlagen nach Lamb
and Weiss (1972). Anhand Stärke, Scherung und Richtung des geostrophischen Windes an 16
äquidistanten Gitterpunkten (kleine rote Punkte) werden Zirkulationstypen für den zentral ge-
legenen Gitterpunkt (großer roter Punkt) abgeleitet.

Die Wetterlagen wurden hier für den Bezugspunkt 50◦N 10◦E berechnet, wobei eine Verschie-

3Circulation Weather Types
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Tabelle 7.1: Übersicht der CWT.

Schlüssel Anströmungsrichtung Abkürzung
0 keine Richtungskomponente
11 Nordost NE
12 Ost EE
13 Südost SE
14 Süd SS
15 Südwest SW
16 West WW
17 Nordwest NW
18 Nord NN
32 Zyklonal ZY
33 Antizyklonal AZ

bung des Bezugspunktes innerhalb Deutschlands keine wesentlichen Veränderungen in der
Statistik bewirkt und daher die leichte Verschiebung gegenüber dem Gitterpunkt München
vernachlässigt werden kann.

In Abbildung 7.30 ist die absolute Anzahl der CWT-Tage für den vergangenen Zeitraum
(1979-2000, C20, blaue Balken) wie auch den zukünftigen (2079-2100, A1B, rote Balken)
aufgetragen. Am häufigsten an den insgesamt 2024 Tagen der 22 Sommersaisons Juni, Juli
und August (JJA) treten die CWT 0 (C20: 160 Tage, A1B: 157 Tage), 16 (C20: 356 Tage,
A1B: 268 Tage), 17 (C20: 182 Tage, A1B: 132 Tage), 33/0 (C20: 464 Tage, A1B: 612 Ta-
ge), 33/16 (C20: 155 Tage, A1B: 139 Tage) und 33/17 (C20: 91 Tage, A1B: 99 Tage) auf.
Dies sind Tage, an denen das Strömungsmuster entweder keiner genauen Klasse zugeordnet
werden konnte (CWT 0 ) oder Anströmungen aus westlichen- (16 ) bzw. nordwestlichen (17 )
Richtungen vorlagen, mit zeitweiser zyklonaler (32 ) oder antizyklonaler Rotationskompo-
nente (33 ).

Neben dem Interesse, wie sich der großräumige Luftmassentransport in der Zukunft ändern
wird, gilt das Hauptaugenmerk vor allem den Strömungsmustern, die oftmals mit großem
Schwergewitterpotenzial in Verbindung gebracht werden können, um eine Einschätzung
zu erhalten, ob vermehrt mit konvektiven Extremereignissen aufgrund der Änderung von
großräumigen Strömungsmustern zu rechnen ist. Im Folgenden wurden für die Konvektions-
maße das Gebietsmittel aus 3 x 3 Gitterpunkten um den Münchner Gitterpunkt angefertigt.

Betrachtet man zunächst die absolute Anzahl der Tage, in denen CAPE = 0 J kg−1 ist (Abb.
7.31, oben links), so zeigt die Verteilung einen Peak bei der CWT 33/0. Absolut gesehen
nimmt die Anzahl der Tage, die mit CAPE 0 = J kg−1 detektiert werden, für die CWT
33/0 (antizyklonale Strömung ohne definierbare Anströmungsrichtung) von 125 Tage (C20)
auf 290 Tage (A1B) zu, wodurch in der Zukunft knapp unter 50% dieser CWT-Tage oh-
ne Eintreten eines Schwergewitterereignisses bleiben dürften. Zudem wird die CWT 33/0
häufiger in der Zukunft auftreten, da insgesamt rund 30% der zukünftigen Sommermonats-
tage (Abb.7.30) von diesem Strömungsmuster dominiert werden. Es kann somit davon aus-
gegangen werden, dass bei der Hochdrucklage ohne klar definierbare Anströmungsrichtung
Schwergewitter seltener auftreten werden.
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musste, die extremalen CAPE-Werte jedoch nur zu knapp unter 10% eintreffen, ist bei dieser
Wetterlage zwar selten, jedoch vereinzelt mit hohem CAPE-Potenzial zu rechnen. Die CWT
0 weist eine deutliche Zunahme der Tage mit hohem CAPE-Potenzial von 13 Tagen (C20)
auf 55 Tage (A1B) auf, was einem relativen Anstieg von ca. 16% auf 35% entspricht. Da
festgestellt wurde, dass es während dieser CWT deutlich seltener zu Tagen mit CAPE = 0 J
kg−1 kommt, findet eine Verlagerung in der Auftretenshäufigkeit zu mehr Tagen mit hohen
CAPE-Werten und somit der möglichen Ausbildung von Schwergewittern statt. In Zukunft
werden in dieser CAPE-Klasse deutlich weniger Ereignisse während der CWT 17 auftreten,
wo ein Rückgang von 17 Tage (C20) auf 5 Tage (A1B) verzeichnet wird, wodurch die relative
Häufigkeit der Tage mit hohen CAPE-Werten bei dieser CWT auf unter 5% fällt. Bei der
CWT 15 zeigt sich eine Zunahme in der Anzahl der Ereignisse mit hohen CAPE-Werten
von 5 (C20) auf 20 Tage (A1B) bei gleichzeitiger Abnahme der Häufigkeit von CAPE = 0
J kg−1-Ereignissen. Insbesondere weist hier die relative Häufigkeit eine Änderung auf, da
in der Periode C20 rund 5% der Ereignisse mit hohen CAPE-Werten einhergingen, in A1B
jedoch bereits 25% der CWT-Tage diese extremale CAPE aufzeigen. Ebenso bei der CWT
32/0, bei der die relative Häufigkeit der Tage, welche mit hohen CAPE-Werten einherging
im Vergleich zum C20-Zeitraum von 5% in der A1B-Periode auf knapp über 40% ansteigt.
Die beiden CWT, die sowohl in der Vergangenheit als auch in der Zukunft an keinem Tag
zu hohem CAPE-Potenzial führten, sind die CWT 32/14 und 32/18, die in ihrer absoluten
Häufigkeit extrem selten auftraten und daher keine signifikante Aussagekraft haben, aber
nach dieser Untersuchung auch in der Zukunft als stabil angesehen werden können.

Das moderate (TSP = 100-1000 J kg−1, Abb. 7.31 Mitte links) und hohe Schwergewitterpo-
tenzial (TSP = 1000-10000 J kg−1, Abb. 7.31 Mitte rechts) ähnelt zwar der Verteilung der
hohen CAPE-Werte, doch da bei der Berechnung von TSP auch die vertikale Windscherung
eingeht, kommt es zu Abweichungen, da nicht jede CWT hohe Windscherung begünstigt.
Da diese Arbeit vor allem an konvektiven Extremereignissen und somit der Ausbildung von
Schwergewitterpotenzial interessiert ist, wird zunächst das Augenmerk auf die extremalen
TSP-Werte (1000-10000 J kg−1) gerichtet. Hierbei zeigt sich, dass insbesondere bei den CWT
0, 16, 32/0 und 33/0 die Bedingungen zur Ausbildung von Schwergewittern günstig sind.
Bei der CWT 0 treten im Vergleich zu C20 (1 Tag) in A1B bereits 9 Tage auf ( Abb.
7.31 Mitte rechts), wobei die relative Häufigkeit dieser Extremereignisse sich auf knapp 5%
während dieser Wetterlage beläuft (Abb. 7.32 Mitte rechts). Kam es bei der CWT 16 in
C20 noch zu 7 Ereignissen, treten in A1B bereits 9 Ereignisse auf. Bei der CWT 32/0, bei
der es in C20 an lediglich zwei Tagen zu günstigen Bedingungen für Schwergewitterbildung
kam, versechsfacht sich die Häufigkeit auf 12 Tage in A1B, was einer Zunahme in der rela-
tiven Häufigkeit von 2% auf knapp unter 15% entspricht. Bei dieser Wetterlage kommt es
in der Zukunft somit deutlich häufiger zur Ausbildung von günstigen Bedingungen hochrei-
chender Konvektion. Während die CWT 33/0 im C20-Zeitraum 7 Tage und während des
A1B-Zeitraums 13 Tage dieser TSP-Klasse zuordnet und diese Wetterlage zudem auch in
ihrer absoluten Häufigkeit von ca. 450 Tagen (C20) auf knapp über 600 Tage der möglichen
2024 Tage zunimmt, so werden sich die Tage mit sehr hohen TSP-Werten nur auf knapp
über 2% belaufen. Die grösste relative Häufigkeit für hohe TSP-Werte weist die 32/15 mit
ca. 20% auf, wobei hierbei das extrem seltene Auftreten (Abb. 7.30) berücksichtig werden
muss.

Durch die Betrachtung eines Gebietes von 3 x 3 Gitterpunkten über einen Zeitraum von
22 Jahren ist es schwierig eine gesicherte Aussage über den genauen Zusammenhang von
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es in der Zukunft somit in drei von vier Fällen zur Ausbildung von moderatem oder ho-
hem Gewitterpotenzial. Die CWT, die zudem in der Zukunft oftmals mit der Ausbildung
von moderaten TSP-Werten gekoppelt sein werden, sind die CWT 12, 15, 32/0 und 33/16
(Abb. 7.31 Mitte links), wobei auch weitere CWT mit einer Häufigkeit von über 80% mit
moderaten TSP-Werten gekoppelt sind, diese jedoch sehr selten auftreten. Bei einer Zunah-
me von knapp 12 Tagen (C20) auf über 30 Tage kommt es bei der CWT 12, die eine reine
Anströmungsrichtung aus Osten vorgibt, bereits in knapp 55% der Fälle zu günstigen Bedin-
gungen für die Gewitterbildung. Bei der CWT 15, der Luftmassenadvektion aus Südwesten,
nimmt die Anzahl der Tage von 37 (C20) auf knapp unter 60 Tage (A1B) zu, wodurch die
relative Häufigkeit von ca. 40% auf 75% steigt (Abb. 7.32 Mitte links). Obwohl die CWT
33/0 deutlich häufiger mit moderaten TSP-Werten einhergeht, gehen, bezogen auf die ab-
solute Häufigkeit, die Tage mit günstigen Bedingungen auf unter 30% zurück. Gegenläufig
hierzu das Bild der CWT 32/0, die mit 32 (C20) Tagen auf 55 Tage (A1B) zwar nicht häufig
auftritt, bei deren Zirkulationsmuster jedoch in 60% der Fälle, wenn man die 15% der hohen
TSP-Werte noch hinzu nimmt, sogar in 75% der Fälle die Gewitterbildung begünstig wird.
Die Wetterlagen, die im C20-Zeitraum noch häufig mit moderaten TSP-Werten einhergin-
gen, in der Zukunft jedoch seltener auftreten werden, sind die CWT 17 (Nordwest) und 18
(Nord).

Wie in der bereits Arbeit diskutiert ist nicht nur die Betrachtung des Schwergewitterpoten-
zials wichtig, sondern auch der Parameter, der die Initiierung von Konvektion hemmt. Die
CIN wurde hierbei in Ereignisse mit Werten zwischen 100-1000 J kg−1 eingeteilt, wobei diese
am häufigsten bei den CWT 0, 16, 33/0 und 33/16 auftreten (Abb. 7.31 unten). Hierbei
weisen alle drei CWT eine Zunahme im A1B-Zukunftszeitraum auf: 0 (C20: 66, A1B: 133),
16 (C20: 151, A1B: 168), 33/0 (C20: 186, A1B: 280) und 33/16 (C20: 28, A1B: 45). Bei der
CWT 0 wird somit an knapp über 60% der CWT-Tage die CIN sehr hoch sein. Vor allem die
Mischklassen (sowohl zyklonal als auch antizyklonal) mit den Anströmungsrichtungen Südost
(13 ), Süd (14 ) und Südwest (15 ) führen in 40-90% der CWT-Tage (Abb. 7.32 unten) zur
Ausbildung sehr hoher CIN-Werte, wobei die Häufigkeit, mit der diese CWT auftreten, über
die betrachteten 22 Jahre mit weniger als 20 Tagen (bezogen auf 2024 Tage) sehr gering ist.
Mit 20 Tagen in A1B ebenfalls sehr gring, aber eine Eintrittshäufigkeit von knapp 90% gilt
die CWT 14, deren Advektion aus Süden zwar meist zur Ausbildung einer hohen konvekti-
ven Sperrschicht führt, aber auch die Ausbildung von moderaten und schweren Gewittern
begünstigt. Bei der 32/0, bei der die Gewitterbildung mit einer Wahrscheinlichkeit von 60%
abgeschätzt wurde, bildet sich lediglich in ca. 30% der Fälle hohe CIN-Werte.

Zusammenfassung: Es wurde gezeigt, dass sich die Auftretenshäufigkeit einzelner CWT
zwischen dem C20- (1979-2000) und A1B-Zeitraum (2079-2100) verändern wird. Vor allem
wurde hierbei das Augenmerk auf die Änderung der CWT-Tage mit SchwerGewitterpoten-
zial untersucht, um die bisher gewonnen Ergebnisse zu untermauern und einen möglichen
Grund für die selteneren aber heftigeren Gewitter zu finden. Es zeigt sich, dass bei der CWT
0 sowohl das Gewitterpotenzial TSP als auch die hohen CIN-Werte öfters auftreten werden,
was die gewonnen Aussage unterstreicht, dass zwar die Bedingungen für konvektive Extre-
mereignisse sich verbessern, die erhöhte CIN jedoch die tatsächlichen Auslösung unterbinden
kann. Hierfür müsste der temporäre Zusammenhang dieser beiden Größen untersucht wer-
den, inwiefern hohe TSP-Werte zeitgleich mit hohen CIN-Werten auftreten. Ein ähnliches
Bild ergab sich für die CWT 14, die eine reine Anströmung aus Süden darstellt und die
in nahezu 85% der Tage sowohl erhöhtes Gewitterpoztenzial als auch hohe CIN-Werte auf-
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weist. Allerdings zeigt die absolute Auftretenshäufigkeit dieser Wetterlage eine Abnahme.
Sehr stabil wird die CWT 32/14 und 33/14 bleiben, bei der es sowohl in der Vergangenheit
als auch in der Zukunft zu keinerlei Ausbildung von TSP, hingegen zu hohen CIN-Werten
kam, wobei diese beiden CWT sehr selten auftreten werden. Durch die Seltenheit dieser
Wetterlagen wird darauf hingewiesen, dass es sich um Artefakte handeln kann und keine
statistische Signifikanz vorliegt.
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8. Zusammenfassung und Ausblick

8.1. Zusammenfassung

Ziel dieser Arbeit war es, eine Abschätzung bezüglich der zukünftigen Änderung des Schwer-
gewitterpotenzials zu geben, wie es sich bedingt durch veränderte atmosphärische Bedingun-
gen aufgrund eines sich wandelnden Klimas ergibt. Zur Abschätzung wurden Konvektions-
maße wie die Mixed-Layer Convective Available Potential Energy (MLCAPE), die vertikale
Windscherung zwischen Boden und 6 km über Grund (DLS), das Schwergewitterpotenzials
(TSP) und die Convective Inhibition (CIN) verwendet. Auf die vom Modell berechneten Kon-
vektionsparameter wie beispielsweise den konvektiven Niederschlag oder Massenfluss wurde
verzichtet, da insbesondere diese Parameter von Klimamodellen mit größerer Unsicherheit
behaftet sind als die großräumigen atmosphärischen Felder wie Temperatur, Feuchte, Druck
und Wind (IPCC et al., 2001). Dies hängt unter anderem damit zusammen, dass aufgrund
der begrenzten Rechenleistung Klimamodelle (im Vergleich zu Wettervorhersagemodellen)
ihre horizontale Auflösung nur bedingt reduzieren können.

Die Methode, konvektive Extremwetterereignisse mittels Maßzahlen zu untersuchen (für
Nordamerika von Brooks et al. (2003); Trapp et al. (2007) und Marsh (2009) durchgeführt)
konnte in dieser Arbeit für Europa bestätigt werden. Sowohl in der Häufigkeit wie auch in der
Größenordnung von CAPE und DLS zeigten sich Unterschiede zu den konvektiven Extremer-
eignissen in Amerika. Eine mögliche Erklärung für die Unterschiede sind die geographischen
Gegebenheiten, die durch die Trennung der warmfeuchten Luftmassen von Zentraleuropa
anhand des Alpenmassivs zustande kommen, wodurch der Initiierung von Konvektion durch
großskalige Prozesse wie Großwetterlagen eine nicht unerhebliche Bedeutung zukommt.

Um die Änderung des Schwergewitterpotenzials in einem sich wandelnden Klima zu untersu-
chen, wurde großskalig die Änderung des multisaisonalen Mittelwertes unterschiedlicher Kon-
vektionsmaße mittels Zeitscheibendifferenzanalyse für das Gebiet Europa untersucht. Zudem
wurden Parameterkorrelationen an einzelnen Gitterpunkten durchgeführt. Hierbei sollte die
genauere Untersuchung des Jahresganges zum Verständnis der klimatologischen und geogra-
phischen Verteilung helfen und eine Abschätzung liefern, wie sich die atmosphärischen Ge-
gebenheiten innerhalb eines Jahres wie auch im Vergleich Zukunft zu Vergangenheit ändern
werden.

Meine Untersuchungen führten zu folgenden Resultaten:

• Durch die Zunahme der Temperatur und Feuchte in der Grenzschicht und eine
Änderung der vertikalen Windscherung verbessern sich die Bedingungen für hochrei-
chende und langlebige Konvektion.
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• Im Vergleich zu den Vereinigten Staaten von Amerika sind und bleiben die Bedingun-
gen zur Ausbildung von Schwergewitterpotenzial nicht in den Übergangsjahreszeiten,
sondern in den Sommermonaten am günstigsten.

• Es werden vermehrt Tage mit hoher Energieschwelle (CIN-) und moderatem Schwer-
gewitterpotenzial (TSP) auftreten.

• Insbesondere an Tagen, an denen die CIN hohe Werte aufweist, wird das TSP zuneh-
men.

⇒ Auf Basis dieser Ergebnisse ist anzunehmen, dass es seltener zur Auslösung von
Schwergewittern kommt, diese aber im Falle von Initiierung ein höheres Unwet-
terpotenzial in sich bergen.

Es konnte somit die in Anbetracht des Klimawandels für den nordamerikanischen Kontinent
durchgeführte Studie von Trapp et al. (2007) für Europa bestätigt werden, da durch die
Erwärmung der bodennahen Schichten und den höheren Feuchtegehalt in der Grenzschicht
die Bedingungen zur Ausbildung von Konvektion verbessert werden. Zudem nimmt trotz
des zweigeteilten Bildes für die vertikale Windscherung das Schwergewitterpotenzials TSP
zu. Ein ähnliches Resultat erhielt auch Marsh (2009), der anhand eines Community Climate
System Model (CCSM3) über Europa eine leichte Zunahme der CAPE simulierte. Die in
der vorliegenden Arbeit abgeleitete Zunahme der konvektiven Extremereignisse aufgrund
der Zunahme des Schwergewitterpotenzials bei gleichzeitig erhöhter Energieschwelle (CIN)
stimmt auch mit den Resultaten von Brinkop (2002); Alpert et al. (2002); Del Genio et al.
(2007) und Grewe (2009) überein.

8.2. Ausblick

Mit dieser Arbeit wurde die Basis für weiterführende Studien geschaffen. Daher möchte ich
im Folgenden einige meiner Ergebnisse in Zusammenhang mit möglichen weiterführenden
Arbeiten stellen:

Es wurde gezeigt, dass Konvektionsmaße auch anhand von Datensätze eingeschränkter ver-
tikaler Auflösung repräsentativ berechnet werden können. Dieses Ergebnis erhielt ich durch
eine Vergleichsstudie, in der bei der Berechnung der Konvektionsmaße ERA-40 Re-Analysen
gleicher zeitlicher und horizontaler, aber unterschiedlicher vertikaler Auflösung (60 Modell-
flächen (ML) / 13 Druckflächen (PL)) verwendet wurden. Der Vergleich der ermittelten
CAPE- und CIN-Werte zeigte, dass sowohl zu den unterschiedlichen Tageszeiten wie auch in
Abhängigkeit der geographischen Lage (Land-See-Verteilung) sowohl der Wertebereich als
auch die Häufigkeit der Initiierung zwar variieren, die ermittelten Differenzen zu den Absolut-
werten jedoch gering ausfielen. Ein zusätzlicher Vergleich mit CAPE- und CIN-Berechnungen
aus Vertikalprofilen von Radiosondenaufstiegen ergab, dass die ERA-Berechnungen den an-
hand der Radiosondendaten ermittelten Wert aufgrund der Mittelung über eine Fläche von
1.125◦ x 1.125◦ zwar unterschätzte, der zeitliche Verlauf der Maxima und Minima sich jedoch
entsprachen.
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⇒ Da die verwendeten CLM-Daten zwar auf einer deutlich höheren horizontalen, jedoch
weitaus geringeren vertikalen Auflösung basieren, wäre als weiterführende Arbeit zu
untersuchen, inwiefern sich bei ERA-40-Reanalysen eine weitere Reduzierung der ver-
tikalen Drucklevel auf die sechs Hauptdruckflächen (1000 hPa, 925 hPa, 850 hPa, 700
hPa, 500 hPa, 200 hPa) auf die Berechnung der Konvektionsmaße auswirkt.

⇒ Des Weiteren schlage ich vor, die Auswertungen mit den CLM-Modelldaten auf 30 Mo-
dellflächen zu wiederholen, da diese zum Zeitpunkt der Arbeit noch nicht zur Verfügung
standen.

Beim Vergleich der vom CLM berechneten mit der hier abgeleiteten CAPE (Abbildung nicht
gezeigt) wurde festgestellt, dass das CLM wesentlich höhere Werte berechnet.

⇒ Es wird daher eine genauere Untersuchung des im Modell verwendeten CAPE-
Algorithmus nahegelegt, da die Parametrisierung des Niederschlags über die CAPE
erfolgt (Kain und Fritsch, 1990) und es gerade bei der Verwendung der surface-based
CAPE zu überhöhten Niederschlagssummen kommen kann.

Dass es auch bei dieser Methode zu einer Veränderung des Temperatur- und Feuchteprofils
infolge des implementierten Konvektionsparametrisierungsschema kommt, ist bekannt und
muss bei der Interpretation berücksichtigt werden.

Diese Arbeit hebt sich insbesondere durch die genauere Untersuchung der CIN von vorange-
gangenen Studien ab. Hierbei wurde eine Zunahme der konvektiven Sperrschicht mit einem
Rückgang in den Ereignissen gleichgesetzt. Diese Aussage beruht auf der Annahme, dass
sich CIN und Triggermechanismus nicht im selben Maße ändern.

⇒ Um diese Annahme zu festigen, wäre ein Vergleich zwischen der notwendigen Auf-
triebsgeschwindigkeit innerhalb einer Gewitterzelle (über CIN-Beziehung wmin zwi-
schen pLCL und pLFC) und der vom Modell simulierten Vertikalgeschwindigkeit ange-
dacht.

Dabei muss, bedingt durch die horizontale Auflösung, eine Unterschätzung der simulierten
Vertikalgeschwindigkeit berücksichtigt werden. Dieser Arbeitsschritt ist im Projekt STEP-
CLIM (

”
Severe Thunderstorm Evaluation and Predictability in Climate Models“) im BMBF-

Förderschwerpunkt MiKliP (
”
Mittelfristige Klimaprognosen“) geplant.

In der vorliegenden Arbeit wurde ein Ensemble des Klimaszenario CLM-A1B betrachtet.

⇒ Um die gewonnene Aussage statistisch zu untermauern, wäre es wünschenswert, weitere
Ensembles heranzuziehen.

⇒ Interessant wäre hierbei auch die erhaltenen Ergebnisse mit den Auswertungen anderer
Klimamodelle zu vergleichen.
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Die Untersuchung des Zusammenhangs zwischen Großwetterlagen und Schwergewitterpo-
tenzial ergab, dass hohes Schwergewitterpotenzial insbesondere an den Tagen auftritt, an
denen die Wetterlage entweder nicht genau definierbar ist (CWT 0 ) oder eine reine An-
strömungsrichtung aus Süden vorliegt (CWT 14 ). Beide Wetterlagen nehmen auf Basis des
CLM-A1B-Szenarios zwar zukünftig in ihrer absoluten Auftrittshäufigkeiten leicht ab, die
Anzahl der Tage, an denen das TSP hoch ist, relativ gesehen jedoch zu.

⇒ Da zur Ausbildung hoher TSP-Werte die bodennahen Bedingungen günstig sein
müssen, wäre darüber nachzudenken, ob auch die CWT untersucht werden sollten,
die dem Zeitpunkt hohen Schwergewitterpotenzials zeitlich vorausliegen, um die Quel-
le der Luftmassen hoher spezifischer Feuchte definieren zu können.

⇒ Sinnvoll wäre hierbei mittels Rückwärtstrajektorien Aufschluss über den Ursprungsort
der advehierten Luftmassen zu erhalten.

Die in dieser Arbeit entwickelte Methode wurde bereits erfolgreich im Rahmen einer weiteren
Studie der Munich Re angewandt, in der anhand von NCEP/NCAR-Reanalysen für den
Zeitraum 1958-2009 für den amerikanischen Kontinent nach meteorologischen Treibern für
Änderungen in den Schadenszahlen gesucht wurde, welche aus sommerlichen konvektiven
Ereignissen resultierten. Weitere Kooperationen, auch jenseits des Projektes RegioExAKT,
sind angedacht, jedoch noch nicht konkretisiert worden.

Abschließend möchte ich vorschlagen, zukünftig insbesondere auch die Gebiete zu untersu-
chen, die in Bezug auf konvektive Extremereignisse bislang unerforscht blieben, von diesen
jedoch häufig in Mitleidenschaft gezogen werden. Ein Fokus dafür wären die südostasiatischen
Regionen.
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A. Allgemeines zu Klimamodellen

Anhand Abbildung A.1 (rechts) kann man den zeitlichen Verlauf der Golbaltemperatur er-
kennen, der aus der Änderung von Kohlendioxid (CO2), Methan (CH4), Distickstoffoxid
(N2O), Ozon (O3) und Fluorkohlenwasserstoffe (FCKWs) (Abb. A.1 links) resultiert. Hierfür
wurden anhand der beobachteten Konzentrationen für den Zeitraum 1860-2000 Gegen-
wartsläufe erstellt und anschließend anhand der unterschiedlichen Emissionsszenarien neue
Konzentrationswerte von 2001-2100 im Klimamodell vorgeschrieben. Auch im ökologisch-
orienierten B1-Szenario wird sich der CO2-Konzentrationswert im Vergleich zum vorindus-
triellen Wert (280 ppmv) bis Ende des Jahrhunderts verdoppeln (550 ppmv) und zu einer
Erhöhung der Globaltemperatur von bis zu 1,9 K führen. Bei dem in dieser Arbeit verwen-
deten Emissionsszenario A1B beläuft sich die Erhöhung der Globaltemperatur bis Ende des
20. Jahrhunderts auf 2,9 K. Emissionsszenario A2 geht von einer Erhöhung um bis zu 3,6 K
aus.

Qualitative Tests von Klimamodellen verlaufen in der Regel wie folgt: Zuerst werden die ein-
zelnen Modellkomponenten (Atmosphäre, Ozean) entwickelt und optimiert, anschließend die-
se mit beobachteten Randbedingungen (Meeresoberflächentemperaturen, Meereis) der 1980-
er und 1990-er Jahre angetrieben. Das daraus resultierende Klima wird mit dem beobachte-
ten verglichen, wobei insbesondere auf die Stabilität und auf jene Phänomene geachtet wird,
welche direkt von den Kopplungsprozessen abhängen, wie beispielsweise die von Jahreszei-
ten abhängige Meereisverteilung oder El Niño-/El Niña-Oszillationen im tropischen Pazifik.
Ein weiterer Standardtest besteht darin zu untersuchen, ob das Modell in der Lage ist, bei
beobachtetem externen Antrieb (Treibhausgasen, Aerosole, Sonneneinstrahlung, Vulkaner-
ruption) den beobachteten Klimatrend des 20. Jahrhunderts zu reproduzieren. Allerdings
können natürliche Oszillationen wie die Temperaturschwankungen von Jahr zu Jahr nur in
ihren statistischen Eigenschaften (Häufigkeit, Amplitude), nicht aber in der beobachteten
Abfolge wiedergegeben werden.

Für das CLM stellte sich heraus, dass längerfristige Trends infolge der Änderung des exter-
nen Antriebs (z.B. CO2-Anstieg), aber auch kurzfristige Temperaturänderungen (z.B. nach
Vulkanausbrüchen) reproduzierbar sind. Die Zunahme der Treibhausgaskonzentrationen und
Änderungen der Schwefelemissionen führen im Modell zu einer globalen Erwärmung. Die Zu-
nahme bezieht sich hierbei auf das Mittel der Jahre 1961-1990. Die geographische Verteilung
der jährlichen Temperaturänderungen (nicht gezeigt) ergab, dass sich sowohl im Szenario
A1B wie auch B1 die Kontinente schneller aufheizen als die Ozeane. Besonders ausgeprägt
ist die Erwärmung in hohen nördlichen Breiten, in denen die Ausdehnung von Schnee- und
Meereisflächen abnimmt und somit ein großer Teil der solaren Einstrahlung in Wärme um-
gewandelt wird, was wiederum zu einem Temperaturanstieg führt (Eisalbedo-Temperatur-
Rückkopplung).

Schwächere Wärmetransport wirkt der allgemeinen Erwärmung entgegen, so dass sich im
Bereich des Nordatlantiks nur geringe Erwärmungsraten feststellen lassen. Durch die globa-
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gionaler Klimamodelle in Bezug auf systematische Abweichungen1 in den Modellergebnissen
untersuchten. Die Analysen konzentrierten sich hierbei auf die bodennahe Lufttemperatur
und den Niederschlag über Land sowie die Jahreszeiten Sommer und Winter. Es zeigte sich
ein Warm Bias im Vergleich zu den CRU2-Beobachtungen in beiden Jahreszeiten mit ei-
ner Tendenz zum Cold Bias in den Übergangsjahreszeiten Frühling und Herbst. Im Winter
belaufen sich die Unterschiede auf ca. 1 K, im Sommer stimmen die Simulationen weitge-
hend mit den Beobachtungen überein, wobei die Variabilität der modellierten Temperaturen
höher ist. Regionen mit einem warmen (kalten) Bias werden im Winter zu nass (trocken)
simuliert. Im Sommer verhält sich der Zusammenhang umgekehrt, was zu einer Kopplung
eines warmen (kalten) Bias mit trockeneren (feuchten) Regionen führt. Somit sind die Er-
gebnisse, die in dieser Arbeit erzielt werden, stets unter Vorbehalt zu interpretieren, dass
gewisse Modellunsicherheiten nach wie vor bestehen.

Ein letzter Aspekt zur Modellunsicherheit, welcher in dieser Arbeit zwar nicht näher un-
tersucht, in weiterführenden Studien allerdings beachtet werden sollte, ist, dass viele Atmo-
sphärenmodelle den Niederschlag über die CAPE parametrisieren (Ye et al. 1998; Gallus
1999; Monkam 2002; Knutson und Tuleya 2004; Emori et al. 2004; Adams und Souza 2009;
Babu et al. 2009) und somit die Genauigkeit dieses Maßes gerade für die präzise Simulation
von konvektiven Prozessen wie beispielsweise dem Tageszyklus von großer Bedeutung ist
(Zhang, 2003; Dai und Trenberth, 2003; Bechtold et al., 2004).

1engl.: Bias
2Climatic Research Unit
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B. Definition konvektiver Extremereignisse

Die in Kapitel 4 zur Verifikation verwendeten konvektiven Extremereignisse der ESWD-
Beobachtungen sind hier zusammengefassent (Quelle: http://essl.org/ESWD).

Kleintrombe/Staubteufel: Ein Wirbel, der nicht mit einer konvektiven Wolke zusam-
menhängt, typischerweise einige Meter bis einige Dekameter im Durchmesser, vom Unter-
grund aufwärts reichend, aber ohne Verbindung mit einer Wolke. Er wird sichtbar durch
von der Erde aufgewirbeltes Material (Staubteufel) oder durch Wassertröpfchen (Wasserteu-
fel). Solche Kleintromben entstehen durch starke Temeperaturunterschiede zwischen Erd-
oberfläche und der darüber liegenden Luft. Senkrechte Wirbel im Lee von Objekten (z.B.
Gebäuden) werden hier nicht zu den Kleintromben gezählt.

Trichterwolke/tuba: Ein trichter- oder schlauchförmiger Anhang einer konvektiven Wolke,
verursacht durch einen schnell rotierenden Luftwirbel, der aber nicht den Erdboden erreicht.

Böenfrontwirbel/Gustnado: Ein Wirbel, der an der Böenfront einer konvektiven Wolke
entsteht, sichtbar durch von der Erde aufgewirbeltes Material. Er ist typischerweise einige
Meter bis einige Dekameter im Durchmesser, vom Untergrund aufwärts reichend, aber ohne
Verbindung mit einer Wolke.

Starkregen: Starkregen hier definiert als Regen, der in solchen Mengen fällt, dass signi-
fikante Schäden entstehen, oder aber dass ohne Schäden Regenmengen beobachtet wurden,
die außergewöhnlich für die betrachtete Region sind.

großer Hagel: Hagelfall mit Korngrößen von 2 cm oder mehr (entlang der längsten Achse
des Hagelsteins) bzw. kleinere Hagelkörner, die auf flachem Erdboden eine Decke von 2 cm
oder mehr bilden.

Tornado/Wind-/Wasserhose: Ein Tornado (Wind- oder Wasserhose) ist ein Luftwir-
bel mit wenigen Metern bis wenigen Kilometern im Durchmesser, der sich zwischen Erd-
oberfläche und einer konvektiven Wolke erstreckt, und der durch Tröpfchenkondensation
und/oder aufgewirbeltes Material (bei Wasserhosen: Gischt) ganz oder teilweise sichtbar
wird.

schwere Windböe : Eine schwere Windböe ist eine Böe mit einer Spizengeschwindigeit
von mindestens 25 m s−1 bzw. mit Schäden, die Geschwindigkeiten von 25 m s−1 oder mehr
plausibel erscheinen lassen.
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Abbildung B.1: ESWD-Meldungen in Deutschland für den Zeitraum 01.01.2010 bis
22.11.2010. gelb: Gewitterböen, rot: Tornados, grün großer Hagel, blau: Starkniederschlag, pink:
Böenfrontwirbel, orange: Staubteufel (Quelle: http://www.essl.org/ESWD/).
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Abkürzungs- und Symbolverzeichnis

Abkürzung Bedeutung

A1B, A2, B1 Emissionsszenarien
AR4 Fourth Assessment Report
B thermischer Auftrieb
BMBF Bundesministerium für Bildung und Forschung
CAPE Convective Available Potential Energy
CIN Convective Inhibition
CLM-A1B Emissionsszenario A1B des CLM für 2079-2100
CLM-C20 Klimakontrolllauf des CLM für 1979-2000
CLM-C20ERA Klimakontrolllauf des CLM mit horizontaler Auflösung des

ERA-40 Reanalysen-Gitter
COSMO-CLM (CCLM) COSMO Modell im Klimamodus
div Divergenz
DLS deep layer shear
DWD Deutscher Wetterdienst
ECHAM5 5. Version des European Centre Hamburg Model
ECHAM5/MPIOM gekoppeltes Atmosphäre/Ozeanmodell
ECMWF European Centre for Medium-Range Weather Forecasts
ERA-15 15 year Europea reanalysis dataset
ERA-40 40 year Europea reanalysis dataset
ESWD European Severe Weather Database
FCKWs Fluorkohlenwasserstoffe
IPCC Intergovernmental Panel on Climate Change
JJA Juni, Juli, August
KLA Kaltluftadvektion
LCL lifting condensation level
LFC level of free convection
LNB level of neutral buoyancy
LNSP logarithm of surface pressure
ML-Daten ERA-40 Reanalysen auf Modellflächen
MPIOM Max-Planck-Institute ocean model
NCAR The National Center of Atmospheric Research
NCEP National Centers for Environmental Prediction
NDSEV number of days in which these severe thunderstorm environ-

mental conditions
PL-Daten ERA-40 Reanalysen auf Druckflächen
PVA Positive Vorticityadvektion
RegioExAKT Regionales Risiko konvektiver Extremereignisse: Anwender-

orientierte Konzepte zur Trendbewertung und -anpassung
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Symbol Bedeutung

RF Radiative Forcing
SigTor signifikante Tornados
SLS shallow layer shear
SYNOP synoptische Observationen
TSP Thunderstorm Severity Potential
T62 Gaußsches Gitter mit 192 x 94 Gitterpunkten
T159 Gaußsches Gitter mit 320 x 160 Gitterpunkten
USA United States of America
UTC Universal Time Coordinated
VTPR Vertical Temperature Profile Radiometer
WLA Warmluftadvektion

Größen in lateinischen Buchstaben

Symbol Bedeutung

cl spezifische Wärmekapazität Flüssigwasser
cpd spezifische Wärmekapazität bei konstantem Druck für tro-

ckene Luft
cpv spezifische Wärmekapazität Wasserdampf
CO2 Kohlendioxid
CH4 Methan
e Dampfdruck
es Sättigungsdampfdruck
Ffr Reibungskraft
g Gravitationsbeschleunigung
i Zählindex
Lv latente Wärme
Lv0 latente Wärme der Verdunstung am Tripelpunkt
N2 Distickstoff
N2O Distickstoffoxid
O3 Ozon
p Druck
p′ Abweichung von gemitteltetem Druck
p gemittelter Druck
p0 Druck auf 1013 hPa
psfc Druck an der Oberfläche
pLNB Druck am LNB
pLCL Druck am LCL
pLFC Druck am LFC
pML Druck gemittelt über untersten 100 hPa
q spezifische Feuchte
qML spezifische Feuchte gemittelt über untersten 100 hPa
r Mischungsverhältnis
R ideale Gaskonstante
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Symbol Bedeutung

Rd ideale Gaskonstante bei trockener Luft
rs Sättigungsmischunhsverhältnis
RH relative Feuchte
t Zeit
T Temperatur
Te Temperatur der Umgebung
TML Temperatur gemittelt über untersten 100 hPa
TLNB Temperatur am LNB
TLCL Temperatur am LCL
TLFC Temperatur am LFC
Tp Temperatur des Luftpaketes
Tp,LCL Temperatur der Umgebung
Tv virtuelle Temperatur
T′

v Abweichung von gemitteltetem virtuellen Temperaturwert
Tv gemittelte virtuelle Temperatur
Tv,p virtuelle Temperatur der Umgebung
Tv,e virtuelle Temperatur des Luftpaketes
T2m Temperatur auf 2m Höhe
Td2m Taupunkt auf 2m Höhe
u zonale Windkomponente
u gemittelter zonaler Wind
usfc zonaler Wind an der Erdoberfläche
u1km zonaler Wind 1 km über Erdoberfläche
u6km zonaler Wind 6 km über Erdoberfläche
vsfc meridionaler Wind an der Erdoberfläche
v1km meridionaler Wind 1 km über Erdoberfläche
v6km meridionaler Wind 6 km über Erdoberfläche
w vertikale Windkomponente
wmax maximale Vertikalgeschwindigkeit
z Höhe
z0 Gleichgewichtszustand
z1 untere Integralgrenze
z2 oberer Integralgrenze
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Größen in griechischen Buchstaben

Symbol Bedeutung

∆ p Differenz zwischen zwei Druckflächen
γ vertikaler Temperaturgradient
Γfeucht feuchtadiabatischer Temperaturgradient
Γtrocken trockenadiabatischer Temperaturgradient
κ R/cp

ρ Dichte
ρ′ Abweichung von gemitteltem Dichtewert
ρ gemittelte Dichte
Φ Geopotential
θ potentielle Temperatur

θ gemittelte potentielle Temperatur
θe äuipotentielle Temperatur
θe,p äuivalentpotentielle Temperatur des Luftpaketes
θp potentielle Temperatur des Luftpakets
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ken, M. Hagen, C. Hauck, H. Höller, H. Konow, M. Kunz, H. Mahlke, S. Mobbs, E. Richard,
R. Steinacker, T. Weckwerth, A. Wieser, und W. V, 2008: Mechanisms initiating deep con-
vection over complex terrain during cops. Meteorologische Zeitschrift, 17, 931–948.



120 Literaturverzeichnis

Kunz, M., 2003: Simulation von Starkniederschlägen mit langer Andauer über Mittelgebirgen.
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M. Fuentes, S. Hagemann, E. Hólm, B. J. Hoskins, L. Isaksen, P. A. E. M. Janssen,
R. Jenne, A. P. Mcnally, J. F. Mahfouf, J. J. Morcrette, N. A. Rayner, R. W. Saunders,
P. Simon, A. Sterl, K. E. Trenberth, A. Untch, D. Vasiljevic, P. Viterbo, und J. Woollen,
2005: The era-40 re-analysis. Quarterly Journal of the Royal Meteorological Society, 131,
2961–3012.

van Delden, A., 2001: The synoptic setting of thunderstorm in Western Europe. Atmospheric
Research, 56, 89–110.

Weisman, M. L., 1996: On the use of vertical wind shear versus helicity in interpreting
supercell dynamics, Preprints, 18th Conference on Severe Local Storms, San Francisco,
CA.

Weisman, M. L., und J. B. Klemp, 1984: The structure and classification of numerically
simulated convective storms in directionally varying wind shears. Monthly Weather Re-
view, 112, 2479–2498.

Weisman, M. L., und R. Rotunno, 2000: The Use of Vertical Wind Shear versus Helicity in
Interpreting Supercell Dynamics. Journal of the Atmospheric Sciences, 57, 1452–1472.

Williams, E., und N. Renno, 1993: An analysis of the conditional instability of the tropical
atmosphere. Monthly Weather Review, 121, 21–36.

Wilson, W. W., und C. K. Mueller, 1992: Nowcast of thunderstorm initiation and evolution.
Weather and Forecasting, 8, 113–131.

Ye, B., A. D. del. Genio, und K. K.-W. Lo, 1998: CAPE Variations in the Current Climate
and in a Climate Change. Journal of Climate, 11, 1997–2015.

Zdunkowski, W., und A. Bott, 2004: Thermodynamics of the Atmosphere: A Course in
Theoretical Meteorology. Cambridge University Press.

Zhang, G. J.., 2003: Diurnal cycle of convection at the arm sgp site; role of large-scale
forcing, surface fluxes, and convective inhibition. Thirteen ARM Science Team MEeting
Proceedings, Broomfield, Colorado, March 31-April 4, 2003.



123





125




