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Kurzfassung

Extremwetterereignisse wie Schwergewitter mit Hagel, Orkanbéen, Starkregen und
Tornados stellen eine grofie Gefahr fiir Mensch und Sachwerte dar und fithren jedes Jahr zu
Sachschéden, die sich allein in Deutschland (Europa) nach einer Schétzung 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
abzuschétzen.

Da die Vorhersage von Gewitterstiirmen nach wie vor eine der schwierigsten Aufgaben in
der Meteorologie ist, wurden Konvektionsmafle aus den zeitlich und rdumlich homogen vor-
liegenden atmosphérischen Grundgroflen Druck, Temperatur, Feuchte und Wind abgeleitet,
um einen Zusammenhang zwischen atmosphérischen Umgebungsbedingungen und Konvek-
tion abzuleiten. Hierbei wurden die bereits bekannten Mafie Convective Available Potential
Energy (CAPE), vertikale Windscherung zwischen Boden und 6 km tiber 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 Maf3 zur Abschéitzung 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 beriicksichtigt wird. Dies ist wichtig, da die konvektive
Sperrschicht bei fehlendem Hebungseffekt die Initiierung von Konvektion unterbinden kann.

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

Als Hauptergebnis stellte sich in dieser Arbeit heraus, dass sich durch die Zunahme der bo-
dennahen Temperatur, dem damit korrelierten erhéhten Feuchtevorkommen in der Grenz-
schicht und einer Anderung der vertikalen Windscherung die Bedingungen fiir 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 Ubergangsjahreszeiten als am giinstigsten erweisen, bleibt das Potenzial zur Ausbildung
von Schwergewittern iiber Europa nach wie vor in den Sommermonaten am Héchsten. 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 Auslosung von Schwergewittern kommt, diese aber, falls Initiierung erfolgt,
ein hoheres Unwetterpotenzial in sich bergen.
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1. Einleitung

Extremwetterereignisse wie Schwergewitter mit Hagel, Orkanbden, Starkregen und Tornados
stellen eine grofle Gefahr fiir Mensch und Sachwerte dar (Kunz, 2003; Simmons und Sutter,
2008; Dotzek et al., 2009; Kunz et al., 2009) und fiihren jedes Jahr zu Sachschéden, die sich
allein in Deutschland (Europa) nach einer Schiitzung der Munich Re! 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 abzuschétzen. Die
Arbeit wurde im Rahmen des vom BMBF? im Férderschwerpunkt klimazwei geférderten
Projektes RegioExAKT? verfasst, das den Einfluss des Klimawandels auf wetterbedingte
Extremereignisse untersucht, um Konzepte zur Anpassung fiir ausgewahlte Hauptnutzer zu
entwickeln.

Die Vorhersage von Gewitterstiirmen 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 fiithren, hier vor allem die Konvektion feuchter Luftmassen,
konnen zwar ab einer gewissen Groéfle von den Wettervorhersagemodellen aufgelost werden
(bis 2,8 km), von Klimamodellen, deren horizontale Auflosung aufgrund notwendiger Rechen-
leistungen jedoch begrenzt ist, lediglich parametrisiert werden (IPCC et al., 2001). Zudem
liegen Beobachtungsdaten von derartigen Extremereignissen nicht flichendeckend vor. Da-
her bedient man sich der auf zeitlich und rdumlich homogen vorliegenden atmosphérischen
Grundgroflen wie Druck, Temperatur, Feuchte und Wind, um anhand thermodynamischer
und dynamischer Mafizahlen einen Zusammenhang zwischen atmosphérischen Umgebungs-
bedingungen und Konvektion abzuleiten (Doswell, 1987; Houze, 1993; Doswell und Brooks,
1996; Brooks et al., 2003; Kunz et al., 2009).

Um eine Abschétzung liefern zu kénnen, ob ein sich &nderndes Klima Einfluss auf die Ausbil-
dung von hochreichender Konvektion iiber dem européischen Kontinent haben wird, wurde
in dieser Arbeit eine Methode entwickelt, die es ermdglicht, sowohl fiir punktuelle (Radio-
sonden) als auch flaichendeckende Datensidtze (Modelldaten) einheitlich Konvektionsmafle
zu berechnen, welche anschliefend fiir Gegenwart und Zukunft verglichen werden koénnen.
Somit koénnen die Berechnungen fiir jeden beliebigen Datensatz durchgefithrt werden, der
Temperatur, Feuchte und Wind in verschiedenen Hohen der Atmosphére bereitstellt. Fiir die
Verifizierung der Methode sowie den statistischen Abgleich von Klimamodell zu Beobach-
tungen werden ERA-40-Reanalysen verwendet. Anhand dieser wird zudem fiir den Zeitraum
1979-2001 auf 60 Modell- und 13 Hauptdruckflichen gepriift, inwiefern sich die Konvektions-
mafe verdndern, wenn sich bei gleicher horizontaler Auflésung und Datengrundlage lediglich

IMiinchener Riickversicherungs-Gesellschaft

2Bundesministerium fiir Bildung und Forschung

3Regionales Risiko konvektiver Extremwetterereignisse: Anwenderorientierte Konzepte zur Trendbe-
wertung und -anpassung (www.regioexakt.de)



2 Einleitung

die Anzahl der vertikalen Schichten #ndert. Je hoher die vertikale Auflésung eines Daten-
satzes ist, umso besser konnen vertikale Gradienten der Temperatur oder Feuchte aufgelost
werden. Da insbesondere bei der Ausbildung von schweren Gewitterstiirmen die Stabilitét
der Atmosphire eine wichtige Rolle spielt, ist eine Abschéitzung des Einflusses der vertikalen
Auflosung auf Konvektionsmafle 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 Klimalédufe des
CCLM* fiir die Gegenwart (1979-2000) und eine Realisierung des A1B-Szenarios® fiir die
Zeitperiode 2079-2100 herangezogen. Andern sich die atmosphirischen Gegebenheiten, so
kann mittels verwendeter Konvektionsmafie eine Aussage iiber die Anderung der konvek-
tionsbegiinstigenden Bedingungen gemacht werden. Anhand der Wetterlagenklassifikation
CWT® nach Lamb und Weiss (1972) wird zudem ein méglicher Zusammenhang zwischen
Schwergewitterpotenzial und Anderung des grofiriumigen Luftmassentransports untersucht,
um die Quelle fiir eine mogliche Anderung im konvektiven Antrieb ausmachen zu kénnen.

Die Arbeit ist wie folgt aufgebaut: Es erfolgt in Kapitel 2 zunichst ein Uberblick zum
Stand des Wissens in den Themengebieten Schwergewitter, Konvektionsmafle, 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 Konvektionsmafle vor, die im Folgenden anhand der unterschiedlichen
Datensétze berechnet und ausgewertet werden. In Kapitel 5 werden zwei unterschiedliche
Moglichkeiten zur Verifikation der Methode anhand von ERA-40-Reanalysen und Beobach-
tungsdaten vorgestellt. Hierbei werden anhand von Unwettermeldungen der européischen
Unwetter-Datenbank ESWD7 die ERA-40-Reanalysen ausgewertet und auf die Frage hin
untersucht, ob derartig kleinrdumige und auf zeitlicher Skala kurzlebige Ereignisse in den
grob aufgelosten Reanalysen mittels der hier angewandten Methode erkannt werden konnen.
In Kapitel 6 erfolgt ein Vergleich der Konvektionsmafle, bei deren Berechnung sich die Daten-
grundlage lediglich in der Anzahl der verwendeten vertikalen Niveaus unterscheidet. Hierbei
soll der Einfluss der vertikalen Auflosung auf die berechneten Konvektionsmafle untersucht
werden, da die in Kapitel 7 verwendeten Klimalmodelldaten lediglich mit einer Auflésung
von sechs Druckschichten zur Verfiigung stehen. Kapitel 7 beschéftigt sich mit der Kernfra-
ge dieser Arbeit, inwiefern die Auswirkung des Klimawandels zukiinftig zu vermehrtem oder
herabgesetztem Schwergewitterpotenzial fithren wird. Hierzu werden grofiskalig 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. AbschlieBend erfolgt eine Zusammenfassung der erhaltenen Ergebisse mit einem Ausblick
auf weiterfithrende Arbeiten.

4COSMO Modell im Klimamodus

Ssieche Anhang

6Circulation Weather Types

"European Severe Weather Database, www.essl.org/ESWD/



2. Stand des Wissens

In den vergangenen Jahrzehnten wuchs die Sorge, dass menschliche Aktivitit einen nega-
tiven Einfluss auf das Klima der Erde ausiiben konnte. Neben den Auswertungen unter-
schiedlicher Treibhausgas-Emissions-Szenarien fiir die Zukunft wurden auch Daten vergan-
gener Jahrzehnte auf Signale des Klimawandels untersucht. Bengtsson et al. (2004) leiteten
hierfiir globale Gréfien wie Temperatur, den integrierten Wasserdampf TWV! (siehe auch
Abkiirzungsverzeichnis im Anhang) und die kinetische Energie aus ERA-40-Reanalysen fiir
den Zeitraum 1958-2001 ab und untersuchten deren Trends. Die globale Mitteltemperatur der
unteren Troposphére nahm hierbei zwischen 1979-2001 um 0,11 K pro Dekade zu, was einem
leicht hoheren Anstieg entspricht als es die MSU? Emissions Messungen ergaben. Fiir 1958-
2001 belief sich die Erwérmung auf 0,14 K pro Dekade, wobei dieser Anstieg als Artefakt auf
die Anderungen im Beobachtungssystem zuriickgefiihrt wurde. Nach Korrektur des durch die
Inhomogenitéten im Beobachtungssystem entstandenen Fehlers belief sich der Trend auf 0,10
K pro Dekade. Neben der Abschétzung des vergangenen Klimawandels ist es somit gerade
bei der Verwendung von Datensétzen wie Reanalysen unumginglich, auf Inhomogenititen
zu achten, welche beispielsweise durch Anderungen im Beobachtungssystems zustande kom-
men, und diese bei Trendstudien zu beriicksichtigen. 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 Anderungen im Beobachtungssystem er-
haltenen Bias gering zu halten.

Neben dem Interesse, wie sich das Klima der letzte Jahrzehne verédndert hat, verstarkte sich
in den letzten Jahren das Bestreben, eine Abschéatzung zu geben, wie es sich in den néchsten
Jahrzehnten #ndern wird. Im Jahr 2000 wurden fiir den vierten Sachstandbericht® des IP-
CC (2007)* mehrere Emissions-Szenarien erstellt, die auf unterschiedlichen Annahmen des
Wirtschafts- und Bevolkerungswachstums, 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 mogliche zukiinftige
Klimaentwicklungen aufgrund der Annahme unterschiedlichen CO5-Ausstofles und anderer
Treibhausgase ableiten zu kénnen. Die Randbedingungen stammten aus den Modellsimula-
tionen des Gekoppelten Atmosphire-Ozean-Modells ECHAM5/MPI-OM. Die Simulationen
wurden fiir den Zeitraum 1960-2100 fiir das Gebiet Europa gerechnet, wobei das regionale
Simulationsensemble aus insgesamt drei Realisierungen fiir den vergangenen Zeitraum (1960-
2000) und vier Modellrechnungen fiir 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 Wetterablaufen, welche durch interne Variabilitdten des Klimamodells zustande

1integrated water vapor

2Microwave Sounding Unit

3engl.: Assessment Report, AR4
4Intergovernmental Panel on Climate Change



4 Stand des Wissens

Tabelle 2.1: Ubersicht der unterschiedlichen Emissionsszenarien.

Emissions- getroffenen soziokonomische Annahmen
szenario

e kontinuierliches Weltbevolkerungswachstum

e wirtschaftliches Wachstum ist regional orientiert

A2
e wirtschaftliches Pro-Kopf-Wachstum und technologischer Wan-

del verdndern sich langsamer als in A1B und B1

e kontinuierliches Weltbevolkerungswachstum bis Mitte des 21.
Jahrhunderts, danach schnelle Abnahme

e schnelles Wirtschaftswachstum

A1B e schnelle Einfithrung von neuen und Energie effizienten Techno-
logien

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

e kontinuierliches Weltbevolkerungswachstum bis Mitte des 21.
Jahrhunderts, danach Abnahme

e Einfithrung von emssionsarmen und ressourcenschonenden Tech-
Bl nologien

e globale Losung in Bezug auf wirtschaftliche, soziale und
okologische Nachhaltigkeit

kommen. Aufgrund der zehnfach hoheren raumlichen Auflésung im Vergleich zu den globalen
Klimasimulationen lassen Klimaensemble-Simulationen mit COSMO-CLM (CCLM) wesent-
lich detailliertere Analysen zu. Allerdings erfolgte bei den Berechnungen keine Riickgabe
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 abschwéchen, die Nachbildung von Strukturen aufgrund der hoheren
Auflosung jedoch verbessern koénnen. 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 Anderung grofiriumiger atmosphérischer Bedingungen eine
Abschétzung fiir das Schwergewitterbedingungen in der Zukunft zu geben.

Auch wenn die Auslosung von Gewittern stark von lokalen Gegebenheiten abhingt und so-
mit die Vorhersagbarkeit dieser Ereignisse erschwert, so sind die allgemeinen Bedingungen
fiir die Entwicklung von Gewittern und Schwergewittern bekannt: ein hoher Feuchtegehalt
in bodennahen Schichten, eine instabile Schichtung in Bezug auf Vertikalbewegungen und
ein Auslosemechanismus, der zur Hebung dient (Doswell, 1987; Houze, 1993; Doswell und
Brooks, 1996; Brooks et al., 2003; Kunz et al., 2009; Markowski und Richardson, 2010).



Zudem kann die vertikale Scherung des Horizontalwindes® (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-
vektionsmafe entwickelt. Hierzu gehoren 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 Groflen wie z.B. der Convective Available
Potential Energy (CAPE, Moncrieff und Miller 1976) gegeniiber 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 Erlduterung in
Kapitel 3) hingegen eine integrierte Grofle zwischen zwei Niveaus darstellt, wodurch Gradi-
entdnderungen von Temperatur und Feuchte beriicksichtigt werden kénnen. Welche Bedeu-
tung die vertikale Auflosung von Datensétzen und somit die Genauigkeit des Temperatur-
und Feuchteprofils bei Konvektionsmaflen spielt, wird in Kapitel 6 erlautert werden. In der
Literatur finden sich zu diesem Themengebiet nur wenige Studien, wie beispielsweise die von
Manzato (2008), welche abgeleitete Konvektionsmafie aus Radiosondenaufstiegen in reduzier-
ter zu denen mit hoher vertikaler Auflésung verglich. Insbesondere bei Konvektionsmafen,
welche stark vom bodennahen Profil abhédngen, zeigte sich im Resultat ein erheblicher Un-
terschied. Nach dessen Studie gilt dies auch fiir die Scherung des Horizontalwindes, welche,
wie anhand eines Hodogramm veranschaulicht werden kann, duflerst 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 fiir sich zu betrachten um eine Aussage fiir das Schwergewitterpotenzial in Gegen-
wart und Zukunft abzuleiten, da hochreichende Konvektion oftmals in Verbindung mit der
Convective Inhibition (CIN) und Mischungsprozessen auftritt, welche der Instabilitét 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 ausgelost
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-
bilitdt (CAPE) auch der Effekt beachtet, der der Auslosung von Konvektion entgegenwirkt,
die CIN.

Es hat sich bereits eine beachtliche Anzahl an Studien mit der Untersuchung der at-
mosphérischen Bedingungen in Zusammenhang mit Gewitterstiirmen beschéftigt. So zeig-
ten beispielsweise Romero et al. (2007) anhand synthetischer Klimatologien von ERA-40-
Reanalysen, dass CAPE, Feuchte und DLS gute Indikatoren fiir die atmosphérischen 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

Sdeep-layer wind shear



6 Stand des Wissens

Gewittersturms sowohl von den kinematischen wie auch thermodynamischen Parametern der
Umgebung beeinflusst wird und zusétzlich zum mittleren Wind und der vertikalen Wind-
scherung die vertikale Verteilung der Instabilitit (NCAPE), die Hohe des Hebungskonden-
sationsniveaus (LCL®) und das Niveau der freien Konvektion (LFC”), sowie die Temperatur
der Wolkenbasis bei der Bewegung eines isolierten Gewittersturms eine Rolle spielen. Hierbei
kamen die grofiten 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) bestétigten in ihrer Studie, dass die Hohe des Konden-
sationsniveaus einen groflen Einfluss auf Superzellen mit Tornadobildung hat, da das LCL
in diesen Fillen niedriger liege als fiir 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 LNB® hinzuziehen, um den
Ursachen einer moglichen Anderung im Gewitterpotenzial niher zu kommen.

Studien zur Untersuchung des Schwergewitterpotenzials fiir Europa sind im Vergleich zu den
wissenschaftlichen Untersuchungen fiir den amerikanischen Kontinent noch im Anfangsstadi-
um, was die Wichtigkeit der vorliegenden Arbeit in den Vordergrund riickt. Allerdings wur-
den die bereits durchgefiihrten Studien herangezogen, um erhaltene Ergebnisse zu iiberpriifen
und Methoden weiterzuentwickeln. Insbesondere die Studie von Brooks et al. (2003) wird
in Kapitel 4 nidher vorgestellt, um die Ergebnisse dieser Arbeit zu verifizieren. Brooks et al.
(2003) leiteten mittels NCEP? /NCAR! Reanalysen die Umgebungsbedingungen fiir signi-
fikante Gewitter (Windboen > F1, Tornados > F2, Hagel > 5 cm) ab, um diese auf Un-
terschiede zwischen signifikanten Tornado- und Gewitterstiirmen ohne Tornadobildung in
den USA fiir 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 erhohtes Gewitterpotenzial trotz ihrer horizontal groben Auflésung von
1.125° iiber Europa widerzugeben im Stande sind. Es werden demnach Konvektionsmafle auf
ihre Giite, ihren Scillscore, getestet, um abzuschétzen zu konnen, wie gut diese, abgeleitet
aus Modellsimulationen als Vorhersageparameter fiir konvektive Extremereignisse verwendet
werden konnen (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 fiir hochreichende Konvektion in Zusammenhang mit schweren
Gewitterstiirmen verdndern werden. Dieser Fragestellung soll im Folgenden nachgegangen
werden, wobei auf bereits durchgefiihrte Studien Bezug genommen und mit dem Hinzuziehen
des Schwergewitterpotenzials TSP und der CIN ein innovativer Ansatz gewéhlt wird, der in
der Literatur allgemein und fiir den Klimawandel speziell noch nicht diskutiert wurde.

Um zudem die grofskaligen Prozesse und Mechanismen besser zu verstehen, die durch
mogliche Anderungen aufgrund des Klimawandels zustande kommen, wurden die Jah-
resginge verschiedener Konvektionsmafle abgeleitetet (Brooks et al., 2007). Hierbei zeigte
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sich, dass der Siidosten der USA einen deutlich unausgeprigteren saisonalen Jahresgang in
der Wahrscheinlichkeit von Tornados hat als der zentrale Teil des Landes, die Auftrittswahr-
scheinlichkeit somit eine geographische Abhéngigkeit aufweist. Die mittlere CAPE nimmt
hierbei von der kalten zur warmen Jahreszeit stiarker zu als die DLS abnimmt, was dazu
fiithrt, dass die fiir Unwetter wichtigen Bedingungen CAPE und DLS im Mittel zur warmen
Jahreszeit hin zunehmen. Bestimmte Regionen im zentralen Teil der USA weisen dabei eine
stirkere Saisonalitét in der Kombination der Konvektionsmafle auf als es im Rest Nordame-
rikas oder Europa zu finden ist. Marsh et al. (2007) untersuchten ebenfalls die jéhrlichen
und saisonalen Zyklen in Nordamerika und verwendeten hierzu ein Modell der globalen
Zirkulation. Die Ergebnisse fiir die regionale und zeitliche Verteilung stimmten mit den Be-
obachtungen aus NCEP/NCAR Reanalysen iiberein, auch wenn das Modell die Haufigkeit
von giinstigen Umgebungen zur Ausbildung von schweren Gewitterstiirmen unterschétzte.
Wie bereits anhand von Reanalysen von Brooks et al. (2007) und Marsh et al. (2007) fiir
das gegenwirtige Klima durchgefiihrt betrachtete Marsh (2009) die saisonalen Zyklen von
Konvektionsmaflen anhand eines Klimamodells fiir das 20. und 21. Jahrhundert. Verifiziert
wurden die Ergebnisse mit NCEP /NCAR-Reanalysen gleicher Auflosung. Fiir das 20. Jahr-
hundert zeigten sowohl die mittlere CAPE als auch weitere Konvektionsmafle eine saisonale
und geographische Verteilung, die mit den Ergebnissen der Reanalysen iibereinstimmen. Ein
dghnliches Vorgehen wird in Kapitel 7 gezeigt werden, wo anhand unterschiedlicher Gitter-
punkte innerhalb Europas zunéchst der gegenwiértige wie auch der zukiinftige Jahreszyklus
der Schwergewitterbedingungen untersucht und anschlieend fiir auserwéhlte européische
GroBstidte die Anderung des Schwergewitterpotenzials in der Zukunft gezeigt wird.

Da eine mogliche Anderung konvektionsbegiinstigender Bedingungen auch auf grofskali-
ge Anderungen des Luftmassentransportes zuriickgefithrt werden kann, werden im letzten
Schritt GroBwetterlagen in Zusammenhang mit Schwergewitterpotenzial untersucht. In ei-
ner Studie von Kunz et al. (2009) wurde fiir Siidwestdeutschland gezeigt, dass Hagel oft
in Zusammenhang mit drei speziellen GroBwetterlagen auftritt, von denen zwei eine sta-
tistisch signifikante Zunahme bei der Auswertung des klimatologischen Trends aufweisen.
Beniston et al. (2007) zeigten bei seinem Uberblick iiber die Anderungen der Extremer-
eignisse, die am wahrscheinlichsten Furopa in den kommenden Jahrzehnten in Mitleiden-
schaft ziehen werden, dass die grofiriumige Anstromung, also der Transport von Luft-
massen, aus Nordwesten zunehmen wird. Dies sei durch die grofirdumige Druckverteilung
zu erkldaren, wodurch sich mehr Stiirme iiber der Nordsee bilden und es dadurch vor al-
lem in den Kiistengebieten Holland, Deutschlands und Dénemarks vermehrt zu Sturmflu-
ten kommen wiirde. Beziiglich hochreichender konvektiver Extremereignisse gibt die Studie
von Kunz et al. (2009) eine erste Einschidtzung, in der eingetretene Extremereignisse in
Stidwestdeutschland haufig mit Groiwetterlagen in Verbindung gebracht werden konnten,
deren Luftmassen aus siidwestlicher Richtung advehiert wurden (Kaltenbock et al., 2009).
Somit wird in Kapitel 7 neben der (méglichen) Anderung der Bedingungen fiir die Ent-
wicklung von Schwergewitterpotenzial auch die zugehorigen Wetterlagen untersucht, da eine
Héaufigkeitsdnderung in der grofirdumigen Luftmassenadvektion bereits Riickschliisse auf das
zukiinftige Eintreten von Gewitterereignissen geben konnte.

Am Ende dieser Arbeit soll eine Aussage getroffen werden, ob in Europa vermehrt mit
Schwergewittern aufgrund des sich dndernden 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 Haufigkeit starker konvektiver Niederschliage, 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 fiir das 21. Jahrhundert in der Anzahl der Tage mit
gilinstigen Bedingungen fiir die Bildung hochreichender Konvektion, was auf den erhéhten
Wasserdampfgehalt in der planetaren Grenzschicht zuriickgefithrt wird. Demnach ist die
grofite Zunahme wihrend 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 wihrend der Sommersaison.
Allerdings wiirden durch die Anderung von Niederschlagsstrukturen und einer Erhéhung
der Evapotranspiration Teile der tropischen Landmassen trockener werden, worauthin man
erwarte, dass die Bedingungen eines trockeneren Klimas seltener zu Gewittern fithre und
somit die Blitzaktivitét zuriickgehe. Jedoch haben Simulationen gezeigt, dass im Bereich der
Tropen eine Abnahme der Feuchte zu einer hcheren Blitzaktivitédt fithrt. Nach Del Genio
et al. (2007) und Price (2009) nehmen in einem trockeneren Klima zwar die Anzahl der
Gewitterstiirme ab, die Gewitter, die sich ausbilden, fallen jedoch stédrker aus. Nach den
Studien von Price (2000) und Price und Federmesser (2006) erfolgt aufgrund konvektiver
Effekte eine Zunahme der Feuchte in der oberen Troposphére, da eine wiarmere Atmosphére
eine grofere Kapazitit zur Aufnahme von Feuchte besitzt und es somit bei starken konvek-
tiven Aufwinden zu vermehrtem Wassedampftransport in die obere Atmosphéire kommen
kann. Da die hochgelegenen Schichten im Normalfall sehr trocken sind, wiirden demnach
die oberen Schichten der Atmosphére im Verhéltnis feuchter werden, was auch die meisten
Klimamodelle darstellen, die eine Erwédrmung aufgrund erhéhter COo-Konzentration simu-
lieren.

Die in dieser Arbeit gewédhlte Methode, Konvektion mittels Konvektionsparameter zu un-
tersuchen und nicht die zur Verfiigung stehenden Konvektionsparameter des Modells wie
beispielsweise den konvektiven Niederschlag oder den Massenfluss zu verwenden, basiert auf
der Entscheidung, eines von Konvektiosparametrisierungsschemen unabhéngiges Verfahren
heranziehen zu wollen, welches einheitlich auf alle Datensétze 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 Auflésung noch Schwichen aufzeigt (IPCC, 2007) und daher auf
die Verwendung homogener atmosphérischer Parameter wie der Temperatur, der Feuchte,
des Drucks und des Windfeldes zuriickgegriffen wird. Dass bei Verwendung von aus Mo-
delldaten abgeleiteten Vertikalprofile jedoch beriicksichtigt werden muss, dass sich vertikale
Temperatur- und Feuchteverteilung durch eine implementierte Konvektionsparametrisierung
verdindern konnen, ist bekannt. Neben dem géngigen Gewitterparameter CAPE wurde zu-
dem ein neuer Schwergewitterparameter entwickelt, welcher neben der thermodynamischen
Labilitat auch die Scherung des Horizontalwindes beriicksichtigt, da insbesondere bei kon-
vektiven Extremereignissen die Organisation, Entwicklung und Langlebigkeit eine wichtige
Rolle spielt. Im Vergleich zu den bereits durchgefiihrten Studien wird des Weiteren die CIN
beriicksichtigt, da hohes Gewitterpotenzial nicht notwendigerweise zur Auslésung hochrei-
chender Konvektion fiihrt, wenn eine hinreichend grofie Sperrschicht die Auslésung unter-
bindet und der notwendige Hebungsmechanismus fehlt. Abschlieend wird die zukiinftige
grofraumige Luftmassenadvektion in Zusammenhang mit Schwergewitterpotenzial unter-
sucht, was ebenfalls eine Neuheit dieser Arbeit ist, da dies fiir zukiinftige Klimaszenarien



noch nicht untersucht wurde. Obwohl es mittlerweile eine beachtliche Anzahl an Studien
gibt, die sich mit Konvektion oder Klimawandel beschéftigt haben, so ist das Thema, wie
sich hochreichende Konvektion in einem sich wandelnden Klima &dndern kénnte, noch wei-
testgehend unerforscht. Zudem wurde als Untersuchungsgebiet Europa gewéhlt, und nicht,
wie in den meisten Studien, der nordamerikanischen Kontinent.

Diese Arbeit gibt somit mittels Symbiose aus bereits getesteten und weiterentwickelten Kon-
vektionsmaflen eine erste Abschétzung beziiglich der zukiinftigen klimawandelbedingten
Anderung des Schwergewitterpotenzials iiber Europa.
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3. Konvektion

Die Auslosung und Entwicklung von Konvektion wird durch die grofiskalige Verteilung von
Druck, Temperatur, Wind und Feuchte beeinflusst. Es bedarf dazu einer bedingt labilen
Schichtung der Atmosphére, eines hohen Feuchtegehaltes in den bodennahen Schichten sowie
eines Auslosemechanismus, durch den die Luftpakete bis zum Niveau der freien Konvekti-
on! (LFC) transportiert werden kénnen. Ein hoher Feuchtegehalt ermdglicht das Freisetzen
latenter Wérme, welche anschliefend in kinetische Auftriebsenergie umgesetzt wird. Ist die
Atmosphére bedingt instabil geschichtet, so muss ein fiktives Luftpaket erst auf das LFC
angehoben werden, um anschliefend selbst aufsteigen zu konnen. 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. Instabilitat

3.1.1. Differentielle Instabilitat

Ein System ist instabil, wenn bereits eine kleine Auslenkung aus dem Gleichgewichtszustand
dazu fiihrt, dass sich die Storung weiter verstarkt und der Korper sich vom Gleichgewichts-
zustand entfernt. In der Atmosphére gibt es unterschiedliche Arten von Instabilitéat, bei-
spielsweise die barokline Instabilitét, welche zu synoptisch-skaligen Wellen fiihrt. In einem
rotierenden System ist die Trégheitsinstabilitat fiir das exponentielle Wachstum der latera-
len Stérungen verantwortlich. Die statische Instabilitdt kommt durch einen Dichteunterschied
zwischen Luftpaket und der atmosphérischen Umgebung zustande. Es sei an dieser Stelle auf
Schultz et al. (2000) verwiesen, wo versténdlich die unterschiedlichen Instabilitdtskonzepte
erlautert werden.

Im Folgenden soll nun die Instabilitdt erlautert 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
Stabilitdtsanalyse durchfithren zu kénnen, wird eine vereinfachte Gleichung fiir die Vertikal-
bewegung angenommen:

dw Top—Toe
— =g 3.1
dt g Tye ’ (3.1)

Lengl.: level of free convection
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Hierbei stellt w die Vertikalgeschwindigkeit dar, und 75, . bzw. T;,,, die virtuelle Temperatur
der Umgebung und des Luftpaketes. Durch die Verwendung von T;, wird hierbei der in der
Atmosphére vorhandene Wasserdampf beriicksichtigt. Sie errechnet sich wie folgt:

1+7r/e
ety (L) -

Neben der Temperatur des Luftpaketes 7, und dem Mischungsverhéltnis r geht das
Verhéltnis € der Gaskonstanten fiir trockener Luft R; zur Gaskonstanten fiir Wasserdampf
R, ein. Des Weiteren wird der Sattigungsdampfdruck e benéttigt:

17.677,
=6.112 — P .
¢s =012 exp (Tp n 243.5) (3:3)
Der Damfdruckes e folgt aus:
e=rhes, (3.4)

wobei rh die relative Feuchte ist. Zudem bedarf es zur Berechnung von 75, ,, des Mischungs-
verhéltnisses:

(3.5)

Nach einer Taylorreihen-Entwicklung um die Temperatur im Gleichgewichtszustand T, ,(2o)
und unter Vernachlédssigung der nicht-linearen Terme, ergibt sich aus Gleichung 3.1:

d'LU . Tv,p(ZO) ‘I’ dz‘;p |z:zoz - Tv,e(ZO) - dz;;,e

at ! T,.

z=z0%

(3.6)

da am Gleichgewichtsniveau (zp) die Beziehung T, ,(20) = Ty(20) gilt, reduziert sich die
Gleichung 3.6 auf:

dw g {dTW, 8Tv,e]
= z

dt —Tv,e dz 0z
:Tie [y—T]z. (3.7)

Hierbei ist v der Temperaturgradient der Umgebungsluft. I' = g/c, ist der feuchtadiabatische
Temperaturgradient und c, ist die spezifische Warme bei konstantem Druck.

Da dw/dt = Z, gilt:
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4+ N?z2=0. (3.8)
Hierbei ist
N2=9 r_ .
T [ — 7] (3.9)

das Quadrat der Brunt-Vaiisila Frequenz und entspricht der Frequenz vertikaler Auftriebs-
schwingungen um das hydrostatische Gleichgewicht. Somit ist die Stabilitdtsanalyse lediglich
fiir kleine Auslenkungen giiltig. Mit der virtuellen potentielle Temperatur 6, ., welche durch:

ev,e = Tv,e(Po/p)'{ (3.10)

gegeben ist, kann Gleichung 3.9 folgendermaflen dargestellt werden:

=——1[I-— 3.11
5o =g [0 =) .11
g 00,
N? = ’ 3.12
0,. Oz ( )
Hierbei ist p der Druck, po = 1000 hPa und k = R/c,.
Gleichung 3.12 lasst drei unterschiedliche Losungen zu.
Im stabilen Fall gilt N? > 0:
00
—C >() I>~. 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
zuriickbewegt.

Im instabilen Fall gilt N? < 0:

00,

— <0 I'<~y. 3.14
82 Y /7 ( )
Der Temperaturgradient der Umgebung ist grofler 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 N? = 0:

=0 , D=+. (3.15)

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

Befindet sich der Temperaturgradient der Umgebungsluft zwischen dem fiir feuchte und
trockene Luft (I'y, < v < I'y), so wird diese Schicht bedingt instabil genannt. Ein feuch-
tes, ungesittigtes Luftpaket befindet sich in einer stabilen Schichtung, kann jedoch in eine
instabile Schichtung iibergehen, wenn Kondensationsprozesse einsetzen. Mit Einsetzen von
Kondensationsprozessen sorgt die freiwerdende latente Wirme dafiir, dass der weitere Auf-
stieg feuchtadiabatisch erfolgt und das Luftpaket einen zusétzlichen Auftrieb erfihrt. Dieser
Effekt ist somit von entscheidender Bedeutung bei der Ausbildung von Schwergewittern.

3.1.2. Integrale Instabilitat

Die Convective Available Potential Energy (CAPE) ist ein Maf fiir die einem Luftpaket zur
Verfiigung stehende Auftriebsenergie. Zur Herleitung dieser Grofie bedient man sich des Ar-
chimedischen Prinzips, welches die tatsédchlichen Gegebenheiten der Atmosphére zwar stark
vereinfacht dargestellt, aber eine gute Abschitzung iiber die potentielle Auftriebsenergie
gibt. Die Impulsgleichung fiir die Vetikalkomponente lautet:

dw 10p
o :—;& — g + 2Qucos® + Fy, . (3.16)

Hierbei sind u und w die horizontale bzw. vertikale Windkopmponente in kartesischen Ko-
ordinaten, p die Dichte, p der Druck, g die Gravitationsbeschleuinigung, €2 die Winkelge-
schwindigkeit der Erde und F%, die Reibungskraft. Vernachlissigt man sowohl die Reibung
als auch die Corioliskraft, da beide Terme die Dynamik von Konvektion nicht mafigebend
beeinflussen, so erhélt man:

dw  10p

p und p werden nun in ihre Mittelwerte (p, p) und Abweichung (o, p’) oder Umgebungs-
(pe, pe) und Luftpaketswert (p,, p,) zerlegt. Da die Schreibweise von Mittelwert und Abwei-

chung in den Lehrbiichern iiblicher ist, wird diese im Folgenden beibehalten. Anhand der
hydrostatischen Grundgleichung

= —gp (3.18)

erhalt man
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dw 10p 0
== _ 4= 1
dt p 0z p (3.19)

Es ergeben sich zwei Terme, die fiir 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 Anderung der Vertikalgeschwindigkeit
aufgrund von Dichtestérungen an. Vernachléssigt man nach Taylorreihen-Entwicklung Terme
zweiter Ordnung und sieht p'/p als klein an, so erhdlt man die Boussinesq-Naherung fiir die
vertikale Bewegungsgleichung, in der die Dichte in allen Termen bis auf den Auftriebsterm
als konstant angesehen wird:

dw 10p 0
—_-ZF _ 2 2
dt p 0z g D (3:20)

Sieht man Druckstérungen in der hydrostatischen Annahme als klein an, so erhélt man:

/
B=—¢2, (3.21)
P

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

p=pRT, (3.22)

in der Ry die Gaskonstante fiir trockene Luft ist, ergibt sich:

~
~

R
s
=

(3.23)

|
=3 |

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

Unter der Annahme, dass der Druck im Luftpaket und in der Umgebung gleich grof3 ist
(Adiabasie), ergibt sich aus Gleichung 3.1:

B=—g== (3.24)

oder mit Gleichung 3.23:
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dw T
S 3.25
TR (3.25)

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

/ Cil—z:dz:/ B(z)dz (3.26)

/ " B(2)d2 = CAPE (3.27)

21

In dieser Gleichung stellt z; das LFC und 2z, das Gleichgewichtsniveau? LNB dar. Unter
Verwendung der Gasgleichung (3.22) erhélt man:

2 dwdz =27
——dz = =2d 3.28
/21 dzdtzg/levz (3:28)
z2 z2 o)
/ wd—wdz :g/ T;@ dz (3.29)
zZ1 dZ z1 p
1 zZ2 d 9 zZ2 T/
— —w dz = —gpd )
2/21 Twdz R/Z1 ﬁgpz (3.30)

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

1 1 p(22)
—w?(z) — =w*(z) :R/ T! d(Inp) (3.31)
2 2 p(21)

Geht man davon aus, dass das Luftpaket am Startniveau keine Vertikalgeschwindigkeit be-
sitzt, so erhélt man die CAPE als Ma$ fiir die potentielle Auftriebsenergie:

p(z2)
CAPE = R/ T! d(Inp) (3.32)

p(21)

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),
Sattigungsmischungsverhiltnis (blau), Feucht- (griin) und Trockenadiabaten (braun). CA-
PE entspricht der orangenen Fliche, die von Feuchtadiabate (griin) und Temperaturprofil
(schwarz) zwischen LFC und LNB eingeschlossen wird. CIN (rosa Fléche) ist die Fliche, die von
Temperaturprofil und Feuchtadiabate zwischen LCL und LFC eingeschlossen wird.

CAPE :%uﬁ(@) (3.33)
V2 CAPE =W, 0z (3.34)

wobel Wy, eine Nédherung fiir die maximale Auftriebsgeschwindigkeit in der Gewitterzelle
darstellt, die einem Luftpaket zur Verfiigung steht, falls sdmtliche potentielle Energie in
kinetische umgewandelt wird.

Die Luftpaketstheorie besagt, dass ein Luftpaket am Ausgangsniveau die selben Eigenschaf-
ten wie seine Umgebung besitzt, beim Aufsteigen zunéchst der Trockenadiabate und nach
Einsetzen von Kondensation am LCL einer Feuchtadiabaten folgt. Mit dem Freiwerden la-
tenter Warme erhoht 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 fiir jeweils eine Kurve die Trocken- (braun) und Feuchtadiabaten
(griin), Isothermen (rot) und Linien gleichen Mischungsverhéltnisses (blau) farbig hervor-
gehoben. Diese erlauben bei gegebenem vertikalen Temperatur- und Taupunktverlauf eine
Aussage iiber die vertikale Schichtung der Troposphére zu machen. Das Luftpaket, das ab
dem LCL entlang der Feuchtadiabaten (griin) aufsteigt, besitzt zwischen Boden und LFC
eine geringere Temperatur als seine Umgebung (schwarze Temperaturkurve), da sich die
Atmosphére zwischen diesen Niveaus weniger stark abkiihlt als es Trocken- und Feuchta-
diabate vorgeben. Sobald die Temperatur des Luftpaketes (T, ,) den gleichen Wert wie die
Umgebungstemperatur (T, .) annimmt ist das Niveau der freien Konvektion (LFC) erreicht.
Ab diesem Niveau befindet sich das Luftpaket in einer kélteren Umgebung und kann ohne
Hebungseffekte weiter aufsteigen. Das Luftpaket steigt nun bis zum Gleichgewichtsniveau
(LNB) auf, an dem T, , gleich T, . gilt.

Eine geometrische Interpretation der CAPE ist die Fliache, die von Temperaturprofil und
Luftpaket-Trajektorie eingeschlossen wird, fiir den Fall, dass das Luftpaket wiarmer ist (Pa-
ketkurve/Feuchtadiabate verlauft rechts des gemessenen Temperaturprofils). Die Fléiche, 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 Stiirme konnen auf unterschiedlichste Weise organisiert sein. Manche treten als
isolierte Zellen auf, andere in groflen Komplexen oder Linien. Die Organisation eines Gewit-
tersturms hiangt von unterschiedlichen Faktoren ab. Neben der CAPE, der relativen Feuchte
und der vertikalen Verteilung dieser Variablen iibt die vertikale Scherung des Horizontalwin-
des?® DLS den wohl gréfiten Einfluss auf die Typbildung des Sturms aus. Die DLS ist maf3geb-
lich fiir die Lebensdauer des Gewitters verantwortlich, wobei eine zu starke Windscherung
die Initiierung von Konvektion unterdriicken kann, da sie das Einmischen von Umgebungs-
luft (Entrainment) fordert. Obwohl es viele Mafle der vertikalen Windscherung gibt, hat sich
ein Parameter als guter Priadiktor zur Unterscheidung von Gewittertypen herausgestellt: die
vertikale Scherung des Horizontalwindes zwischen Boden und 6 km Hoéhe. Hierbei werden
DLS-Werte bis 10 m s~! als niedrig, zwischen 10-20 m s~! als moderat, und Werte gréfier 20
m s~ ! als hoch angesehen.

Ob sich eine Gewitterzelle zur Einzel-, Multi- oder Superzelle ausbildet héngt grofitenteils
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 geférdert wird. Man unterscheidet generell

3deep-layer shear
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zwischen der DLS, die zwischen 0-6 km AGL? ermittelt wird und der LLS®, 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-Verhiltnisse 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 rdumliche Trennung von Niederschlags- und Aufwindge-
biet stattfindet und die Zelle somit zerfallt, da sie von der Quelle feucht-warmer Luftmassen
getrennt wird. Mit einer rdumlichen 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~! und es erfolgt iiber
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.
Thre rdumliche Ausdehnung kann sich iiber mehr als 30 km erstrecken.

Bei der Superzelle handelt es sich um eine Gewitterzelle mit rdumlicher Ausdehnung von
bis zu 50 km. Diese treten meist mit DLS-Werten grofer 20 m s~* auf, wobei Hagel mit
Durchmesser grofler 5 ecm und Tornados entstehen kénnen. 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~! belaufen kann. Obwohl es nur ein Aufwindgebiet
gibt, sind fiir gewohnlich zwei Abwindbereiche zu erkennen: eines im Bereich des Hook-Echo
an der Riickseite der Zelle® RFD, eines vorderseitig des Aufwindes” 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 Hohe zu, bildet sich horizontale Vorticity der Grofle 0u/0z aus. Dies ist in Abbildung 3.2
(oben) durch die um eine Nord-Siid-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 anschlieend 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
"forward-flank downdraft
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Abbildung 3.2: Teilung und Entwicklung von Gewitterzelle bei logarithmischem Windprofil (nur
Geschwindigkeits-, keine Richtungsscherung). (a) Ausbildung von Vortex-Paar durch Kippen der
horizontalen Vorticity in die Vertikale (rosa-schattierten Pfeile). Es kommt zur Ausbildung von
Druckgradientkriften. (b) Durch Niederschlag (griin-gestrichelte Fliache) entsteht Abwindgebiet,
wodurch sich die Zelle spaltet. Die urspriingliche Vortex-Linie wird durch den Abwind in zwei neue
Vortex-Paare umgewandelt. Die blau-umrandeten Pfeile geben die Richtung an, aus der die Zelle
mit feucht-warmen Luftmassen versorgt wird (aus Markowski und Richardson (2010), im Original
von Klemp (1987)).

Hohe Druckstérungen aus woraus komplexe Druckgradientkrifte resultieren. In Abbildung
3.3 zeigen sich die jeweiligen Druckverhiltnisse, wenn die DLS nur eine Geschwindigkeits-
scherung mit der Héhe (oben) oder eine Kombination aus Geschwindigkeits- und Richtungs-
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(@)

Abbildung 3.3: Druckverteilungen bei Wechselwirkung zwischen Aufwind und Windscherung bei
(a) keiner Richtungsscherung oder (b) Drehung des Horizontalwindes mit der Héhe. Die vom hohen
(H) zum tiefen (L) Druck gerichteten horizontalen Druckgradientkrifte parallel zu den Windsche-
rungsvektoren sind durch griine Pfeile dargestellt. Die blau-schattierten Pfeile geben die daraus
resultierenden vertikalen Druckgradientkréfte an (aus Markowski und Richardson (2010), im Ori-
ginal von Klemp (1987)).

scherung (unten) aufweist.
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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
Auslosemechanismus, um die konvektive Sperrschicht (CIN) {iberwinden zu koénnen. Dies
kann beispielsweise durch grofirdumige Hebung an der Vorderseite eines Troges, Konver-
genz im Bereich eines Bodentiefs, Querzirkulation an einer Frontalzone, Sekundérzirkulation
aufgrund horizontal unterschiedlicher Erwirmung (Land-See-Wind), erzwungene Hebung
aufgrund von Orographieeffekten oder Zusammenstrémen wie beispielsweise nach der Um-
stromung eines Berges erfolgen.

Die Auslosung von Konvektion ist schwierig vorherzusagen, da die Hebung sich auf kleinen
zeitlichen und rdumlichen Skalen bewegt und der Hebungseffekt grof§ genug sein muss, um
die Energieschwelle iiberwinden zu kénnen. Diese minimale Vertikalgeschwindigkeit errechnet
sich aus:

V2 CIN =W, - (3.35)
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4. Berechnung der MaBzahlen zum Ableiten des
Schwergewitterpotenzials

Um Konvektionsmafle anhand unterschiedlicher Datensétze einheitlich berechnen zu kénnen
wurde basierend auf einem Verfahren von Riemann-Campe et al. (2009, 2010) der Universitét
Hamburg ein Algorithmus weiterentwickelt, welcher als Eingangsfelder Temperatur, Feuchte,
Druck und Wind auf unterschiedlichen Hohenniveaus verwendet. Anhand dieser Methode
kénnen Maflzahlen unabhéngig von Konvektionsschemata berechnet werden. Somit kénnen
Unterschiede in den berechneten Mafizahlen auf die atmosphérischen Eingangsdaten und
deren raumliche und zeitliche Auflésung zuriickgefiihrt werden und es miissen nicht zusétzlich
vom Modell abhéngige Parametrisierungen beriicksichtigt werden.

Die Berechnung der CAPE erfolgt hierbei anhand gemittelteter Werte von Feuchte und
Temperatur aus den untersten 100 hPa als Startniveau, da es zur Auslosung hochreichen-
der Konvektion in den mittleren Breiten nicht nur giinstiger meteorologischer Bedingungen
am Boden sondern innerhalb einer gewissen Schichtdicke bedarf. Die Wahl der Hohe der
Mischungsschicht (im Folgenden: Mized-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 grofle zeitliche und rdumliche Variabilitéit in ihrer Méchtigkeit aufweist
und somit den via Konvention eingefithrten 100 hPa nicht immer entspricht.

Die dreidimensionalen ERA-40-Felder Temperatur, spezifische Feuchte und Wind liegen auf
60 Modellflichen vor. Die o-Niveaus sind eine Funktion des Bodendruckes pss. und zweier
zeitunabhingiger Koeffizienten!' a;, und by, welche mit den Modellschichten variieren.

pk(k, ¢, t) = ag + bkpsfc(>\7 ¢, t) (41)

k ist in diesem Fall ein Index fiir die unterschiedlichen Hohen, X ist der Langengrad, ¢ der
Breitengrad und ¢ die Zeit. Somit lésst sich anhand der Koeffizienten und pss. der Druck
auf jedem Modellevel und fiir jeden einzelnen Gitterpunkt bestimmen und es zeigt sich, dass
die in Bodennédhe der Oberfliche folgenden Modellflichen in grofler Hohe zu Druckflichen
werden, demnach eine Transformation vom o-System zum p-System mit der Hohe erfolgt
(siche Kapitel 6, Abb. 6.1).

Um die vertikalen Absténde zwischen den einzelnen Druckniveaus nicht zu gro3 werden zu
lassen, wurde eine zusétzliche Interpolationsroutine eingebaut, die bei einer Druckdifferenz

!siehe http://dss.ucar.edu/datasets/common/ecmwf/ERA40/docs/eta-ab/index.html
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grofler 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 Konvektionsmafle, wobei die Temperatur am LCL mittels der empirischen
Gleichung von Bolton (1980) abgeleitet wurde.

2840 n
3.5 lOgTML - lOg EML — 4.805

Trer = 55, (4.2)

Fiir Ty, und ey, wurden die mittleren Werte der Temperatur und des Dampfdruckes aus
den untersten 100 hPa, der Mized-Layer (fortan mit Index M L gekennzeichnet), ermittelt.
Somit kann mit Ty und Integration des 1. Hauptsatz der Thermodynamik q

0 = (Cpa + rcpy)dT — ag(l +1/€)dp, (4.3)

in der c,q und c,, die spezifische Warmekapazitét fiir trockene Luft und Wasserdampf dar-
stellt, der Druck am LCL (pLcy) berechnet werden

Cpd +r Cpu (TLCL)

——log | =— . 4.4
(Rd (1+1) & Tur (4.4)
Bisher waren die gesamten Berechnungen fiir die Umgebungsbedingungen notwendig, in der
das Luftpaket aufsteigt. Um nun die Temperatur des Luftpakets am LCL zu erhalten, wird

das Luftpaket mit den Mized-Layer-Werten bis zum LCL trockenadiabatisch gehoben. Bei
diesem Prozess bleibt die potentielle Temperatur des Paketes (6,) konstant.

p Rd/cpd
0, =T, ( pf) . (4.5)

PrLcr = PmL €Xp

Oberhalb des LCL folgt das Luftpaket der Feuchtadiabaten. Bei einem reversiblen feuchtadia-
batischen Aufstieg bleibt die dquivalentpotentielle Temperatur (6, ,) im Luftpaket konstant
(Zdunkowski und Bott, 2004),

Rq

1000 \ epd Lv Ts
Ge,p = 1pLCL ( ) exp |i7:| . (46)

DLCL cpd Ip oL

In Gleichung (4.6) gehen die latente Wirme der Verdunstungsprozesse L, und das
Séttigungsmischungsverhiltnis rg ein. L, ist von T und p abhingig (Emanuel, 1994):

LU = LU() + (va - Cl) (TML — 27316K) . (47)
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Mit der latenten Wiarme der Verdunstung am Tripelpunkt L,y und der spezifischen
Wirmekapazitat fliissigen Wassers ¢;. Das Séttigungsmischungsverhéltnis r, berechnet sich
aus €, e, und p.

€s
b — €

(4.8)

ry =€

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

Die Formel fiir die CIN lautet:

LFC

LCL
CIN = / Rd (Tv,e — Tv,p) dln(p) + / Rd (Tv,e - Tv,p) dln(p) (49)
ML LCL

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

LNB

CAPE — / Ra (Ty, —Ty.) dIn(p) (4.10)
LFC

In dieser Arbeit wird die CIN mit Werten grofier Null ausgegeben, was durch vertauschen
von T, und T, geschieht. Die Einheit der CAPE und CIN ist J kg™'.

Gegeniiber vorangegangenen Studien wird in dieser Arbeit die Betrachtung der CIN forciert,
da hohe CAPE-Werte allein nicht zwangsldufig zur Auslésung von hochreichender Konvekti-
on fithren miissen, wenn beispielsweise eine ausgeprégt stabile Schichtung unterhalb des LFC
vorhanden ist und der Antrieb zur Uberwindung 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
auBen vor gelassen.

Zudem erfolgt neben der Betrachtung von CAPE und CIN die Entwicklung eines weiteren
Parameters, welcher bei der Untersuchung einer méglichen Anderung des Schwergewitterpo-
tentials im Zuge des Klimawandels helfen soll: das Schwergewitterpotenzial> TSP. Hierbei
wurde das in Kapitel 3 abgeleitete w,,,, um die DLS erweitert und somit in einem Konvek-
tionsmafl sowohl das thermodynamische Potenzial als auch die Dynamik beriicksichtigt.

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

Zengl.: Thunderstorm Severity Potential



26 Berechnung der MafBizahlen zum Ableiten des Schwergewitterpotenzials

LLS = \/(ulkm — ust)Z + (Ulkm — Usfc)2 (411)

DLS = \/(Uﬁkm — usfc)2 + (Uﬁk;m — Usfc)2 (4.12)

Das Schwergewitterpotenzial TSP ergibt sich somit nach Multiplikation der maximalen Ver-
tikalgeschwindigkeit w4, (3.34) mit der DLS (4.12):

TSP = Wipee DLS . (4.13)

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

Des Weiteren wird Tggo_500 (Temperaturdifferenz zwischen 800 hPa und 500 hPa) berechnet,
um eine Aussage iiber die Stabilitdt der Atmosphére abzuleiten.

T800—500 = T800 - T500 (414)

Die Mized-Layer-Werte der Temperatur (Tys) und spezifischen Feuchte (qarz) geben die
Bedingungen eines Luftpaketes auf Ausgangsbasis wieder. Verindern sich diese in Zukunft
hin zu giinstigeren und somit héheren Werten, so wird davon ausgegangen, dass diese Aus-
wirkungen auf Haufigkeit und Stérke von Gewitterstiirmen haben.

Andern sich in einem sich wandelnden Klima die groBraumigen meteorologischen Bedin-
gungen und in der Folge die Grofilen (4.9-4.14), so kann anhand dieser Methode die zu er-
wartende Anderung des Schwergewitterpotenzials abgeleitet werden. Die Entscheidung, sich
insbesondere auf CAPE, DLS, TSP und CIN zu konzentrieren, wird damit begriindet, dass
zumindest CAPE und DLS in vorangegangenen Studien erfolgreich in Bezug auf konvektive
Extremereignisse in den USA getestet wurden (siche Kapitel 5) und diese Studien somit als
Vergleich herangezogen werden kénnen. Erweitert durch das TSP und die parallele Betrach-
tung der CIN sollen zudem bereits bewahrte Mafizahlen mit neuen kombiniert werden, um
eine bestmogliche Abschétzung der in Bezug auf Konvektion zu erwartenden Anderungen zu
geben.

Es ist bekannt, dass in der Vergangenheit eine Vielzahl von Parametern und Mafizahlen 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 Grofle darstellt, somit die Gradienten
sdmtlicher Schichten erfasst, und nicht ausschliellich durch Werte auf zwei fest vorgeschrie-
benen Niveaus ermittelt wird.



Tabelle 4.1: Ubersicht der verwendeten Mafizahlen zur Ableitung des Schwergewitterpotenzials.

‘ Abkiirzung‘ Name ‘ Bedeutung ‘ Einheit ‘
CAPE Convective Available Potential Energy Maf fiir maximale Auftriebsenergie J kg™t
CIN Convective Inhibition konvektive Sperrschicht J kg™!
DLS deep-level shear vertikale Windscherung des Horizontalwindes zwischen | m s=*

Boden und 6 km
LLS low-level shear vertikale Windscherung des Horizontalwindes zwischen | m s™1

Boden und 1 km
PEOL Druck am Gleichgewichtsniveau ab diesem Niveau ist Umgebung warmer als Luftpaket | hPa
PrLcL Druck am Hebungskondensationsniveau Niveau, in dem Kondensationsprozesse beginnen hPa
PMmL Druck in der Mixed-Layer Druck gemittelt iiber die untersten 100 hPa hPa
qmrL spezifische Feuchte in der Mixed-Layer spez. Feuchte gemittelt iiber die untersten 100 hPa g kg™!
Ts00-T'500 laps-rate Temperaturgradient zwischen 800 hPa und 500 hPa K
TeoL Temperatur am Gleichgewichtsniveau - siehe pggr, - allerdings fiir Temperatur K
Trorn Temperatur am Hebungskondensationsniveau | - siehe prcop - allerdings fiir Temperatur K
Tz Temperatur in der Mixed-Layer - siehe pyrr - allerdings fiir Temperatur K
TSP Thunderstorm Severity Potential Ma#f fiir das Schwergewitterpotenzial J kg™t
Wonax maximal vertical velocity maximaler Aufwind innerhalb einer Gewitterzelle m s !
Wonin minimal vertical velocity zur Uberwindung von CIN notwendige Aufwind m st

LC
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5. Verifikation der KonvektionsmaBzahlen
anhand von Unwetterbeobachtungen

Die im vorigen Kapitel 4 eingefiihrten und erlauterten Maflzahlen sollen nun mittels ERA-40-
Reanalysen des ECMWZF'! und Beobachtungen der europiischen Unwetterdatenbank ESWD?
auf ihre Giite getestet werden. Im Folgenden wird tiberpriift, ob das Potenzial zur Ausbildung
von schweren Gewittern aus den horizontal grobaufgelosten Reanalysen abgeleitet werden
kann, indem man anhand der Information iiber Zeit und Ort von Unwettern die Maflzahlen
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 erlautert 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 &nderte sich iiber den Reanalyse-
Zeitraum, da Satelliten-Beobachtungen sowie Flugzeug- bzw. Bojen-Messungen ab den 1970-
ern hinzukamen, die Anzahl der Radiosondenaufstiege seit den spiten 1980-ern wiederum
zuriickging. Abbildung 5.1 fasst diese Anderungen in den einzelnen Beobachtungssystemen
zusamimen.

Uber den gesamten Zeitraum standen Messungen von SYNOP-Stationen, Schiffen, Radioson-
denaufstiegen und Dropsonden zur Verfiigung. Die Genauigkeit von Radiosonden-Messungen
verbesserte sich iiber den Zeitraum, die zeitliche und geographische Abdeckung nahm hin-
gegen ab. 1973 war ein Schliisseljahr fiir die Gewinnung von Strahlungsdaten aus den ers-
ten VTPR3-Instrumenten. Zudem wurde ein Messnetz aus Drift-Bojen in der siidlichen He-
misphére aufgebaut. Auf der Siidhemisphére 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 Siidhemisphéire durch ein Systems driftendender Bojen
verbessert.

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

!'European Centre of Medium-Range Weather Forecasts
2European Severe Weather Database
3engl.: vertical temperature profile radiometer
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Upper-air wind, temperature and humidity from radiosondes; wind and temperature from dropsondes;
wind from pilot balloons, TWERLE balloons (1975-1976) and US profilers (1996-2002)

Surface pressure, temperature and humidity from land SYNOP reports; surface pressure, temperature,
humidity and wind from SHIP reports; snow depth from SYNOP reports and specialised datasets

Temperature- and humidity-sensitive infrared radiances from
VTPR (1973-1978) and HIRS/SSU (1979-2002)

Synthetic surface-pressure obs from satellite imagery (PAOBS)

Flight-level wind and temperature from aircraft

Temperature-sensitive microwave radiances from
MSU (1979-2002) and AMSU-A (1998-2002)

Winds from tracking of features by geostationary satellites

Surface pressure, temperature and wind from buoys
Total O; from TOMS and O profile from SBUV

Total column water vapour and surface
wind-speed over ocean from SSMI

Oceanic wave height and
surface wind from ERS 1&2

Abbildung 5.1: Chronologie (1957-2002) der unterschiedlichen Beobachtungssysteme, die den
ERA-40-Reanalysen als Datengrundlage dienen (aus Uppala et al., 2005).

Giite heutiger Prognose-Methoden zu priifen. Mittels Modellvorhersage und Beobachtungen
wird via Interpolation Informationen iiber den atmosphérischen Zustand von Gebieten mit
hoher Beobachtungsdichte in beobachtungsarme Gebiete ,,transportiert®.

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

ERA-40-Reanalysen liegen fiir den Zeitraum 1957-2002 vor, wobei fiir die Jahre 1957 und
2002 nicht alle Monate zur Verfiigung stehen. Die horizontale Auflésung betrdagt 125 km
bei einer zeitlichen Auflosung von 6 Stunden. In der Vertikalen wurde die Anzahl der Mo-
dellflichen gegeniiber ERA-15-Reanalysen von 31 auf 60 Schichten erweitert, um sowohl
die obere Stratosphére als auch die Grenzschicht besser darstellen zu kénnen. Somit ist die
spektrale T106 Modell-Auflésung (1.125° x 1.125°) der ERA-40-Reanalysen hoher als die
T62 Auflosung (1.875° x 1.875°), welche bei den NCEP*/NCAR?®-Reanalysen (Kalnay et al.,
1996) verwendet wurde.

Auch wenn sich die Qualitdt der ERA-40-Reanalysen (Uppala et al., 2005) im Vergleich zu
ERA-15-Reanalysen durch ein verbessertes Assimilationsverfahren deutlich erhoht 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 atmosphérischen
Grofen 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-
tensétze gibt, wobei die meisten in der Siidhemisphéire vor 1980 auftreten. Aufgrund der
hohen Beobachtungsdichte in der Nordhemisphére sind die Ubereinstimmungen nérdlich des
Aquators jedoch gut. ERA-40-Reanalysen héingen im Vergleich zu NCEP /NCAR-Reanalysen
starker von Satellitendaten ab, da bei NCEP/NCAR-Reanalysen der Schwerpunkt auf den
Stationsdaten liegt. Somit kommen unterschiedliche Assimilationsverfahren zur Anwendung,
wodurch die beiden Datensétze differieren konnen (Daoud et al., 2009)

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

Eine grofle Schwachstelle stellt allerdings die vertikale Auflosung der Datensétze und somit
die GroBen dar, bei denen die Auflosung starker vertikaler Gradienten eine groffe Rolle spie-
len. Dies gilt beispielsweise fiir die CIN, da die vertikale Auflésung der Reanalyse-Daten
gerade in der Grenzschicht nicht immer ausreichend ist, um diesen Parameter hinreichend
genau zu berechnen. Zudem veridndert das implementierte Konvektionsschema die Verti-
kalprofile, woraus eine mittels Konvektionsparametrisierung indirekte Abweichung in den
Berechnungen der Mafizahlen resultiert. Trotz dieser Einschrankungen wird in diesem Kapi-
tel gezeigt, dass hochreichende Konvektion anhand von Reanalysen nachmodelliert werden
kann, was bedeutet, dass Mafizahlen wie auch Datensitze plausibel gewéhlt wurden.

5.1.2. European Severe Weather Database (ESWD)

Die europiische Unwetter-Datenbank ESWDS (Dotzek et al., 2009) dokumentiert in
einem einheitlichen Datenformat Unwetterbeobachtungen und stellt diese online in Form von
Karten (sieche Anhang), Texttabellen und Rohdaten zur Verfiigung.

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

SEuropean 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
Windbéen (v > 25 m s7!), Tornados (Wind-/Wasserhosen), Trichterwolken/Tubae,
Boéenfrontwirbel /Gustnados, Kleintromben/Staubteufeln (genaue Definitionen: siehe An-
hang) in Karten- oder Tabellenform fiir den Zeitraum 1950 bis heute zur Verfiigung. Da
die Datenbank noch sehr jung ist, konnen Trendanalysen momentan nur regional durch-
gefithrt werden. Des Weiteren basiert sie auf Beobachtungen, wodurch in Ballungsgebieten
mehr Ereignisse gemeldet werden. Um die Qualitdat und die Verlésslichkeit zu gewéhrleisten,
stellt ESWD seinen Nutzern auf Plausibilitdt gepriifte Daten zur Verfiigung, so dass Falsch-
meldungen ausgeschlossen werden kénnen.

Fiir 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. Hierfiir ist ein zeitlich und rdumlich homogener Datensatz zwar wiinschenswert, jedoch
nicht notwendig, da es nicht um eine statistische Untersuchung der Datenbank handelt,
sondern um die Frage, ob Reanalysen eingetretene Unwetter mit den hier ausgewéihlten
Konvektionsmaflen widergeben.

5.2. Statistische Untersuchung der Mal3zahlen an
Unwettertagen

Im Folgenden soll eine Beziehung zwischen Konvektionsmaflen und Beobachtungen schwerer
Gewitterstiirme abgeleitet werden. Es gibt zahlreiche Studien, in denen Radiosondenaufstiege
in zeitlicher und rédumlicher Nédhe eines Ereignisses auf die grofiskaligen 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 grofler
5cm, Windbden ab der Intensitdt F1 und/oder Tornados der Intenstitdt 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 Gewitterstiirmen. Das Ergebnis
von Brooks et al. (2003) wird weiter unten zum Vergleich herangezogen werden.

In Abbildung 5.2 (rechts) wurden fiir alle signifikanten Unwetterbeobachtungen (Anzahl:
357) aus der ESWD die dazugehorigen CAPE- und DLS-Werte aus den Reanalysen berech-
net und in einem Streudiagramm aufgetragen. Signifikant schwere Gewitterstiirme 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=! auf. Die grofte
Anzahl der signifikanten Tornados liegt zwischen 200 und 3000 J kg=! bei DLS-Werten von
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Abbildung 5.2: CAPE in Abhingigkeit der DLS an Tagen mit Schwergewitter. links: an-
hand NCEP/NCAR-Reanalysen und Beobachtungen des Storm Prediction Center (SPC) fiir die
USA (1997-1999, aus Brooks et al. (2003)), rechts: anhand ERA-40-Reanalysen und ESWD-
Beobachtungen fiir Europa (1958-2002). blau: Windbéen > F1 und Hagel > 5cm. rot: signifikante
Tornados > F2. grau: Tornados < F1.

15 - 35 m s~1. In Abbildung 5.2 (links und rechts) ist erkennbar, dass sich signifikante Tor-
nados auch bei geringen CAPE-Werten bilden kénnen, solange die DLS-Werte ausreichend
hoch sind. Somit scheint fiir die Bildung von Tornados die Scherung eine entscheidende,
moglicherweise sogar sogar gréfere Rolle zu spielen als die thermodynamische Instabilitét
der Atmosphére. An dieser Stelle wird darauf hingewiesen, dass Ausreifler in den Mafizahlen
auch durch die Berechnung anhand ,falscher “Luftmassen zustande kommen kénnen, wo-
mit gemeint ist, dass bei den Mafizahl-Berechnungen anhand von Reanalyse-Vertikalprofilen
durch die geringe raumliche Auflésung wie auch der zeitlichen Verschiebung von Ereignis
und zu Verfiigung stehender Reanalyse es dazu kommen kann, dass die Konvektionsmafie
anhand von Temperatur- und Feuchteprofilen berechnet werden, die nicht der Luftmasse
entsprechen, die letztendlich zur Bildung des Gewitters beigetragen haben.

In Abbildung 5.2 (rechts) sieht man die fiir europdische Unwetter im Zeitraum 1958-2002
mittels ERA-40-Reanalysen abgeleiteten Werte fiir CAPE und DLS. Es ergibt sich demnach
eine dhnliche Verteilung zu derer von Brooks et al. (2003) fiir die Vereinigten Staaten von
Amerika (Abb. 5.2 links), allerdings ist die Streuung bei den signifikanten Tornados (rote
Punkte) iiber dem europiischen Raum gréfer. Die maximalen CAPE-Werte belaufen sich
auf 2000 J kg—!, bei der DLS auf 40 m s~!. Dies kann zum Einen an den unterschiedlichen
orographischen Bedingungen liegen (Fehlen eines Gebirgszugs wie beispielsweise die Rocky
Mountains), welche zum Ausbilden von starken vertikalen Temperaturgradienten fiihren.
Zudem ist die bodennahe Feuchte in den USA deutlich héher, was durch die unterschiedli-
chen Breitengrade und die Nihe zum Golf von Mexiko als Quelle feucht-warmer Luftmassen
zustande kommt. Da das Mittelmeer die meiste Zeit des Jahres wesentlich kiihlere Tempe-
raturen aufweist und insgesamt in seiner Ausdehnung deutlich kleiner ist als der Golf von
Mexiko, sind die atmosphérischen Gegebenheiten generell nicht vergleichbar und fiihrt ge-
nerell in den USA zu hoheren CAPE-Werten als in Europa (Brooks et al., 2003). Brooks
(2009) zeigten zudem, dass die Wahrscheinlichkeit fiir Schwergewitter in Europa bei hohen
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Abbildung 5.3: LCL in Abhéngigkeit der Scherung (0-1 km) an Tagen mit Schwergewittern.
links: anhand NCEP/NCAR-Reanalysen und Beobachtungen des SPC fiir die USA (1997-1999,
aus Brooks et al. (2003)) mit Héhe (m) des LCL, rechts: anhand ERA-40-Reanalysen und ESWD-
Beobachtungen fiir Europa (1958-2002) mit Differenz des Drucks am LCL zum Bodendruck (hPa).
blau: Windboen > F1 und Hagel > 5cm. rot: signifikante Tornados > F2. grau: Tornados < F1.

CAPE- und DLS-Werten grof ist, diese Bedingungen allerdings in den USA héaufiger gegeben
sind, was auch die unterschiedliche Anzahl der Beobachtungen, die den beiden Grafiken in
Abbildung 5.2 zu Grunde liegen, erklért.

Brooks et al. (2003) und Rasmussen und Blanchard (1998) zeigten eine Beziehung zwischen
Superzellen mit Tornadoausbildung und hoher relativer Feuchte in der Grenzschicht. Ein
hoher Feuchtegehalt in den bodennahen Schichten fiihrt zu einer geringeren Héhe des LCL,
was die Unterscheidung zwischen signifikanten Tornados und Superzellen mit schwachen
oder keinen Tornados vereinfacht. Je niedriger die Wolkenbasis, umso weniger Verdunstung
wird unterhalb des LCL stattfinden wodurch die Wahrscheinlichkeit verringert wird, dass
das Gewitter von einem kalten Abwind dominiert wird, welcher die Weiterentwicklung der
Mesozyklone unterbindet (siehe Kapitel 3).

Craven et al. (2002) zeigten, dass die Scherung im den untersten Kilometer der Atmosphére
und die Héhe des LCL gut zur Unterscheidung signifikanter Ereignisse von atmosphérischen
Umgebungen ohne Tornadobildung herangezogen werden kénnen. Daher wurde in Abbildung
5.3 das LCL gegen die Scherung iiber 0-1 km (LLS) aufgetragen. Es zeigt sich, dass die
anhand der NCEP /NCAR-Reanalysen fiir signifikante Tornados in den USA berechnete LLS
(Abb. 5.3, links) im Mittel grofer ausfillt als die mittels ERA-40-Reanalysen berechneten
Werte (Abb. 5.3, rechts) - (USA: 5-22 m s~!, Europa: 1-20 m s™!), das Gesamtbild jedoch
sehr dhnlich ist. Aufgrund der unterschiedlichen Abszissen in Abb. 5.3 sei darauf hingewiesen,
dass mit einer Umrechnung von ca. 10 m pro 1 hPa die Hé6hen der Kondensationsniveaus fiir
signifikante Tornados in USA wie auch Europa eine gute Ubereinstimmung ergeben, wobei
sich die meisten bei einer LCL-H6he von 500-1000 m bzw. 50-100 hPa iiber Grund ausbilden.
Je hoher das LCL liegt, desto geringer werden die LLS-Werte bei denen Unwetter auftreten
und Tornados somit unwahrscheinlicher.

Bei diesem Vergleich miissen Unterschiede im Assimilationsverfahren der Reanalysedaten
berticksichtigt werden. Zudem besitzen NCEP/NCAR-Reanalysen bei gleicher Beobach-
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tungsgrundlage eine geringere horizontale Auflosung und sind nicht so stark geglédttet. Da-
durch kann es neben den Unterschieden der atmosphérischen Ausgangssituationen aufgrund
geographischer Gegebenheiten zu zusétzlichen Abweichungen kommen.

5.3. Fallstudie zur Untersuchung der zeitlichen
Entwicklung von Konvektionsmallen

Es wird im Folgenden anhand einer Fallstudien gezeigt, wie sich Konvektionsmaflzahlen vor
und nach Eintreten eines schweren Gewittersturms dndern. Das Miinchner Hagelunwetter,
welches als deutschlandweit schwerstes Hagelereignis der vergangenen Jahrzehnte gilt, ver-
ursachte am 12. Juli 1984 in Miinchen und anderen Teilen Siidbayerns erhebliche Schiaden
(Heimann und Kurz, 1985; Hoéller und Reinhardt, 1986). Die Gesamtsumme der Schiden
belief sich auf ca. 1,5 Mrd. EUR. An diesem Tag hatten sich am Alpennordrand im Bereich
einer Frontalzone vergleichsweise kiihle, aber sehr feuchte Luftmassen unter warme und tro-
ckene geschoben. Eine Inversion an der Obergrenze der feuchten Luftmassen sorgte fiir eine
hochgradig potentiell instabile Schichtung, welche erst in Folge einer groffirdiumigen Hebung,
ausgelost durch Warumluftadvektion und mit der Hohe 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 siidlichen Teil
Deutschlands und ersetzte extrem heifle, kontinental-tropische Luftmassen durch maritime-
warme. Die Maximaltemperatur am 11. Juli belief sich vielerorts in Siiddeutschland auf
37 °C. Nach Durchzug der Kaltfront war es am 12. Juli vielerorts 10 °C kiihler. Die Ra-
diosondenaufstiege der Station Miinchen zeigten fiir den 00 UTC- und 12 UTC-Termin ein
deutliches Abkiihlen in den untersten 2 km. Hingegen war in den Schichten oberhalb von 4
km kein wirklicher Temperaturriickgang 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 iiber Grund gebildet. Die Erwarmung der Grenzschicht
durch die solare Einstrahlung reichte dabei nicht aus, um die Ausldsetemperatur’ zu errei-
chen, damit die Inversion durchbrochen werden konnte. Somit baute sich durch die hohen
CIN-Werte ein immer grofler werdendes Schwergewitterpotenzial auf. Ein Nebentrog und die
damit einhergehende zyklonale Vorticityadvektion verursachte den notwendigen Hebungsef-
fekt, was zur Auslosung der hochreichenden Konvektion fiihrte.

Abbildung 5.4 zeigt die Situation wenige Stunden vor Einsetzen des Hagelsturms. Die CAPE
(Abb. 5.4, oben links) ist bereits iiber Osterreich deutlich erhoht (1400-1600 J kg™!). Zudem
hatte sich aus dem Siidwesten ein Gebiet hoher DLS-Werte (32-25 m s, Abb. 5.4, oben
rechts) nach Deutschland verlagert. Der TSP-Parameter (Abb. 5.4, unten links) zeigt zu die-
sem Zeitpunkt bereits erhohtes Schwergewitterpotential von 1000-1200 J kg=! im Siidosten
Deutschlands, welches durch die vorhandene CIN (100-200 J kg=!, Abb. 5.4, unten rechts)
zu diesem Zeitpunkt jedoch noch nicht ausgeschopft wurde.

"Temperatur, die am Boden herrschen muss damit Luftpaket ohne passiven Hebungsprozess bis zum LFC
aufsteigen kann
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Abbildung 5.4: Grofiriumige Verteilung der Konvektionsmafle berechnet aus ERA-40-Reanalysen
am 12. Juli 1984 12 UTC. Oben: CAPE (links), DLS (rechts), Unten: TSP (links), CIN (rechts).

Bereits 6 Stunden spiter (Abb. 5.5, 18 UTC) hatte sich das Gebiet erhhter CAPE (Abb.
5.5, oben links) von Osterreich weiter Richtung Norden nach Siidost-Deutschland verlagert.
Das Maximum der CAPE lag weiterhin iiber Osterreich (2200-2400 J kg~!). Gekoppelt mit
den hohen DLS-Werten (29-32 m s~!, Abb. 5.5, oben rechts) erreichte das Schwergewitter-
potenzial TSP (Abb. 5.5, unten links) im Grofiraum Siidostdeutschland ein Maximum im
Grofiraum Miinchen mit Werten zwischen 1400-1600 J kg—1.

Hier wird deutlich, wie wichtig es ist, neben der CIN die Kombination aus CAPE und DLS
zu untersuchen und nicht die CAPE allelne zu betrachten, die zu diesem Zeitpunkt zu dem
Fehlschluss verleiten wiirde, dass das grofte Unwetterpotenzial iiber Osterreich liegt. Die De-
ckelung durch die CIN (Abb 5.5, unten rechts) ist zum 18 UTC-Termin komplett abgebaut
(0 J kg1), die Konvektion wurde ausgelost. Es sei an dieser Stelle jedoch darauf hingewisen,
dass hohe TSP-Werte die Entwicklung von hochreichender Konvektion und somit schweren



5.3 Fallstudie zur Untersuchung der zeitlichen Entwicklung von KonvektionsmaBen 37

CAPE DLS

N}

) -
:;“ / “: :

: 2 )

2400 41

2200 38
2000 35
1800 32
1600 29

1400 26

1200 23

1000 20

P 0 "

TSP CIN

1600

1400

1200

1000

800
600
400

200

J/kg

Abbildung 5.5: Wie Abb. 5.4, aber fiir 18 UTC.

Gewittern begiinstigen, deren tatséichliche Auslésung aber anhand dieser beiden Parame-
ter nicht abgeleitet werden kann. Das soeben gezeigte Vorgehen (zeitliche Entwicklung von
Konvektionsmaflen) wurde analog anhand einer weiteren Fallstudie eines Extremereignis-
ses (Tornado von Pforzheim am 10. Juli 1968, nicht gezeigt) durchgefiithrt und konnte die
erhaltenen Ergebnisse bestéitigen.

In diesem Kapitel wurde anhand zweier verschiedener Verfahren gezeigt, dass konvektive
Extremereignisse mittels Konvektionsmafie abgeleitet aus atmosphirischen Eingangsfeldern
von Reanalysen ,erkannt“ werden kénnen. Sowohl der statistische Vergleich der CAPE-
und DLS-Werte mit einer amerikanischen Studie als auch die Untersuchung des Miinchner
Hagelunwetters zeigt, dass die verwendeten Konvektionsmafle zur Ableitung des Schwer-
gewitterpotenzials herangezogen werden konnen, da eine sehr gute Ubereinstimmung zum
tatséichlichen Ablauf des Unwetters wiedergegeben wurde. Es wird deutlich, wie wichtig es
ist, das Augenmerk nicht ausschlieBlich auf die Thermodynamik, sondern auch auf die Dy-
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namik zu richten und hierbei die CIN nicht aufler acht zu lassen. Hatte man sich beim
Miinchner Hagelunwetter lediglich auf die CAPE konzentriert, so wére es sowohl geogra-
phisch als auch zeitlich gesehen zu einer Fehleinschétzung 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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6. Einfluss der vertikalen Auflosung auf
KonvektionsmaBzahlen

Da die in Kapitel 7 verwendeten Klimaszenarien lediglich mit einer vertikalen Auflésung
von sechs Druckniveaus zur Verfiigung stehen, sollte vorab abgeschitzt werden, inwiefern
die vertikale Auflosung eines Datensatzes sich auf die Berechnung von Konvektionsmaf-
zahlen auswirkt. Hierfiir wurde in Kooperation mit der Universitdt Hamburg ein Vergleich
durchgefiihrt, der eine Abschéitzung dariiber liefern soll, inwiefern Konvektionsmafle sich
unterscheiden, wenn sie von Datensétzen gleicher horizontaler, aber unterschiedlicher ver-
tikaler Auflésung berechnet werden. Von Hamburg wurden hierzu die ERA-40-Reanalysen
auf Druckflichen, von mir die ERA-40-Reanalysen auf Modellflichen herangezogen. Es ist
davon auszugehen, dass bereits kleine Unterschiede in den Vertikalprofilen von Temperatur
und Feuchte einen nicht zu vernachliissigende Rolle bei der Ausbildung von CAPE und CIN
spielen. Wie grof3 dieser Effekt ist, soll hierbei abgeschiitzt werden.

ERA-40-Reanalysen stehen mit unterschiedlicher vertikaler Auflésung zur Verfiigung (siehe
Abbildung 6.1): zum Einen auf 60 Modellflichen (ML-Daten, links), zum Anderen auf 23
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Abbildung 6.1: ERA-40-Reanalysen mit unterschiedlicher vertikaler Auflésung: links: Orographie
folgende Modellfldchen, rechts: Druckflichen.
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Hauptdruckflichen (PL-Daten, rechts). Das Beobachtungsgebiet belduft sich auf den Bereich
9°W bis 30°0 und 29°N bis 72°N (Europa) und wird von 35 x 39 Gitterpunkten abgedeckt.
Die horizontale Auflésung betragt 1.125°. Da die Daten auf Druckflichen durch Interpolation
aus den Werten auf Modellflichen abgeleitet wurden, kénnen starke vertikale Gradienten in
den Temperatur- und Feuchteprofilen unterschétzt werden, die in Bezug auf die Mafizahlen
eine wichtige Rolle spielen.

Da der Tagesgang in den Vertikalprofilen beispielsweise zu néchtlicher Inversion und Aus-
bildung einer Grenzschicht fithrt, wurden CAPE und CIN fiir alle 00 UTC- und 12 UTC-
Zeitpunkte getrennt fir die Sommermonate Juni, Juli und August (JJA) zwischen 1979 und
2001 betrachtet. Des Weiteren liegen die Druckdaten zwar auf 23 Hauptdruckflichen 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 Hauptdruckflachen trockenadiabatisch extrapoliert, wodurch es passieren kann, dass Wer-
te ausgegeben werden, die nicht mehr in der freien Atmosphére, sondern unterhalb der Erd-
oberflache liegen. Um bei der Berechnung der Konvektionsmafle die Orographie nicht zu
vernachléssigen, gehen lediglich die Niveaus ein, die einen geringeren Druck als der Boden-
druck psy. aufweisen. Im Gegensatz zu den PL-Daten sind die ML-Daten Orographiefolgend
und besitzen eine hohere vertikale Auflosung in der Grenzschicht. Um die Druckdifferenz
zwischen benachbarten Druckschichten klein zu halten wurden in beiden Datensitzen die
Eingangsparameter auf Zwischenniveaus interpoliert, die einen maximalen Druckunterschied
von 5 hPa gewéhrleisten.

6.1. Vergleich der Ergebnisse aus Modelldaten und
Radiosondenaufstiegen

Die Universitdt von Wyoming stellt Radiosondenaufstiege an zahlreichen Stationen auf na-
hezu allen Kontinenten zur Verfiigung®. Fiir 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 fiir die Station Miinchen-Oberschleiflheim heran-
gezogen. Hierbei wurde untersucht, inwiefern sich die CAPE- und CIN-Berechnungen unseres
Auswerteverfahrens von den Werten der Universitat Wyoming unterscheiden, wenn als Aus-
gangsdatenbasis die Originalaufstiege verwendet werden. Die so erhaltenen Werte werden
anschlieend mit CAPE- und CIN-Werten verglichen, die sich fiir den Gitterpunkt Miinchen
aus den beiden ERA-40-Datensétzen ergeben. Durch den verheerenden Hagelsturm am 12.
Juli 1984 und den damit einhergehenden hohe CAPE- und CIN-Werten erméglicht eine
Zeitreihe iiber alle Tage im Juli 1984 zudem das Untersuchen von Extremalwerten, anhand
derer Aufschluss iiber die Auswirkungen der unterschiedlichen vertikalen Auflésungen 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 fiir die
CAPE (oben) und CIN (unten) zu den 12 UTC-Terminen berechnet, die griine Linie zeigt

thttp://weather.uwyo.edu/upperair/sounding.html
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Abbildung 6.2: Nach verschiedenen Methoden berechnete (a) CAPE und (b) CIN an der Station
Miinchen-Oberschleilheim fiir Juli 1984 12 UTC-Termine. schwarz: von Wyoming direkt berechnet,
griin: anhand Radiosondendaten, blau: anhand ERA-40-Reanalysen auf Modellflichen, rot: anhand
ERA-40-Reanalysen auf Druckflachen.

die CAPE- und CIN-Ergebnisse anhand des entwickelten Algorithmus mit den gemessenen
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Abbildung 6.3: Vertikalprofile am Miinchner Gitterpunkt fiir den 12. Juli 1984 12 UTC-Termin.
oben links: ERA-40-ML-Daten (60 Niveaus), oben rechts: ERA-40-PL-Daten (13 Niveaus), unten:
Original Radiosondenaufstieg der Station Miinchen Oberschleiflheim. blau: Taupunktstemperatur,
schwarz: Temperatur, rot-gestrichelt: Luftpaketstemperatur, griin-durchgezogen: Feuchtadiabaten,
eriin-gepunktet: Sattigungsmischungsverhéltnis.

Temperatur- und Feuchteprofilen als Eingangsdaten, die rote durchgezogene Linie stellt die
Berechnung fiir den Gitterpunkt Miinchen anhand ERA-40-Druckflichendaten (PL-Daten)
dar, die blaue durchgezogene Linie die Berechnung fiir den Gitterpunkt anhand ERA-40-
Modellflichendaten (ML-Daten). Es zeigt sich, dass die CAPE- und CIN-Berechnungen, die
anhand des Temperatur- und Feuchteprofils mit der in dieser Arbeit entwickelten Metho-
de berechnet wurden, den von Wyoming berechneten Werten sehr dhnlich sind. Extremale
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CAPE-Werte werden leicht unterschétzt, was wahrscheinlich aus der unterschiedlichen Wahl
der Mized-Layer resultiert. Wyoming rechnet mit einer Schichtdicke von 500 m iiber Grund,
wihrend sich die Schichtdicke im hier verwendeten Algorithmus auf 100 hPa {iber Grund
belduft. Da Miinchen auf ca. 500 hm liegt ist in diesen Hohen eine Schicht mit 500 m Schicht-
dicke weniger méchtig als eine Schicht mit 100 hPa Schichtdicke. Daraus kénnen wérmere
und feuchtere Mized-Layer-Werte resultieren. Beispielsweise fiihrt eine hohere Ty (qarr)
zu einer hoheren (niedrigeren) LCL-Lage und somit zu niedrigeren (hoheren) 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 méchtig sein konnen.

Der grofie Unterschied, welcher sich in der CIN (Abb. 6.2, unten) am 25. Juli abzeich-
net, wird durch die Abwesenheit von CAPE erklart. CIN wird nur ausgegeben, wenn auch
CAPE berechnet wird. Somit haben an diesem Tag die Bedingungen der untersten 500 m
ausgereicht, um Konvektion auszulosen, die Mized-Layer-Werte der 100 hPa Schichtdicke
jedoch nicht, da bereits eine leichte Abweichung der Ausgangswerte zu verdnderter Lage
des LFC und somit Abweichungen in der CAPE- und CIN-Berechnung fithren kann. Der
Vergleich von CAPE und CIN anhand der unterschiedlichen ERA-40-Datensétze zu den
Berechnungen anhand der von Radiosondenaufstiegen gemessenen Profile zeigt, dass die
ERA-40-Daten allgemein die CAPE- und CIN-Werte unterschéitzen. Dies kommt dadurch
zustande, dass die ERA-40-Reanalysen Temperatur- und Feuchteprofile eines Gebietsmittels
der Grofle 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 néchsten Schritt in Abbildung 6.3 die Vertikalprofile fiir den 12. Juli 1984
12 UTC-Termin am Miinchner 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 aufgelost werden. In Abbildung 6.3 (unten) ist der tatséchliche Radioson-
denaufstieg der Station Miinchen Oberschleifheim zu diesem Zeitpunkt gezeigt. An dieser
Stelle wird deutlich, dass trotz der hohen vertikalen Auflosung der ML-Daten durch die
Gebietsmittelung und Datenassimilation Abweichungen im Vertikalprofil zustande kommen.

Wie im Anhang in Abbildung C.1 zu sehen kommen die groflen Abweichungen der an-
hand Radiosonde und ERA-40 ermittelten CAPE-Werte am 10. Juli 1984 durch Unterschie-
de in den bodennahen Feuchteverhéiltnissen zustande. Diese sind in den Wyoming-Daten
deutlich hoher und fithren zu einem wérmeren Taupunkt und einem niedriger gelegenem
LCL/LFC, was in htheren CAPE- und niedrigeren CIN-Werten resultiert. Zudem wird der
starke Feuchtegradient bei 600 hPa in den ERA-40-Daten nicht aufgelost, wodurch es zu
zusétzlichen CAPE-Abweichungen kommt. Warum vermag nun das mittels Reanalyse er-
mittelte kiinstliche Vertikalprofil hin und wieder trotzdem dem einer Radiosonde zu ent-
sprechen? Durch das Assimilationsverfahren miissen die Bedingungen grofiflichig 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 fiihrte.

Die aus ERA-40-Reanalysen abgeleiteten Konvektionsmafle spiegeln das Signal der aus Ra-
diosondendaten ermittelten Werte wider. Jedoch ist die Groflenordnung eine kleinere. Die Ab-
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weichungen sind bei der CAPE geringer als bei der CIN, was mit der vertikalen Auflésung der
Grenzschicht und der Giite der Widergabe bodennaher Feuchteverhéltnisse zusammenhéngt,
welche die Hohe des LCL und LFC beeinflussen. Trotz dieser Abweichung wird deutlich, dass
Konvektionsmafle abgeleitet aus Reanalysen zur Betrachtung hochreichender Konvektion
verwendet werden konnen, gerade wenn es um die grofraumige Abschitzung der Anderung
des Gewitterpotenzials geht. Im néchsten Schritt sollen nun die Unterschiede untersucht wer-
den, die lediglich aus Datensétzen unterschiedlicher vertikaler Auflésung resultieren, da im
folgenden Kapitel die CLM-Konsortiallaufe auf lediglich sechs Hohenniveaus zur Verfiigung
stehen.

6.2. Vergleich saisonaler Mittelwerte

Anhand von Euopakarten werden nun grofiskalig die Mafizahlen miteinander verglichen um
den Effekt der vertikalen Auflésung flichendeckend besser abschétzen zu konnen. Dazu wur-
de fiir eine Vielzahl an (Konvektions-)Parameter fiir 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 rétlich
eingefarbt. Hier nehmen die anhand der ML-Daten berechneten Konvektionsmafle héhere
Werte an. Umgekehrt zeigen blduliche und somit negative Werte, dass die aus den PL-Daten
berechneten Konvektionsmafie grofler sind.

Im ersten Schritt wird untersucht, wie sich die Haufigkeit der Konvektionsauslésung und so-
mit die Anzahl der Fille, in denen CAPE = 0 J kg~! gilt, fiir die unterschiedlichen Zeitpunkte
verhéalt (Abb. 6.4). Konvektionsauslosung bedeutet in diesem Falle, dass alle Zeitpunkte be-
trachtet werden, bei denen die Parametrisierung einen CAPE-Wert > 0 J kg=! berechnet.
Es zeigt sich, dass die Anzahl der Zeitpunkte, an denen Konvektionsparametrisierung aus-
gelost wird, zu den unterschiedlichen Tageszeiten fiir die beiden Datensétze nicht einheitlich
ist. Es lasst sich zudem ein Land-See-Unterschied erkennen, wobei iiber Land ein von der
Auflésung abhéngiger Tagesgang erkennbar ist, bei dem sich die beiden Datensétze zur Mit-
tagszeit (12 UTC) aufgrund der gut durchmischten Grenzschicht am #hnlichsten verhalten.

Um 00 UTC (Abb. 6.4, oben links) treten in den ML-Daten iiber Kontinentaleuropa haufiger
Tage mit CAPE = 0 J kg=! auf (bis zu 30 Tage), iiber See kehrt sich das Bild um und die
PL-Daten weisen hiufiger Tage mit CAPE = 0 J kg! auf (bis zu 30 Tage). Eine mogliche
Erkldrung hierfiir ist, dass die hohere Lage der untersten Druckfliche der PL-Daten aufgrund
der langwelligen Ausstrahlung des Bodens und dem dadurch moglichen Wegfall der bodenna-
hen néchtlichen Inversion héufiger {iber Land zu Initiierung von Konvektion fithrt, wodurch
es zu weniger Nullfdllen kommt. Lediglich die maritimen Gebiete, die einen geringeren Ta-
gesgang aufzeigen, werden zu allen Zeitpunkten von den PL-Daten héufiger mit CAPE =0 J
kg~! in Verbindung gebracht, da der Ozean in den bodennahen Schichten zu jeder Tageszeit
im Sommer eine Quelle feucht-warmer Luftmassen ist. Die Erkldarung hierfiir 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, fiir
die das Temperatur- und Feuchteprofil der im Vergleich zu den ML-Daten hoher gelegenen



6.2 Vergleich saisonaler Mittelwerte 45

CAPE =0J kg! 00 UTC

CAPE =0J kg ! 06 UTC
B @00 ey

days/
season

days/
season

CAPE =0Jkg! 18 UTC

-

days/
season

days/
season

................

Abbildung 6.4: Hiufigkeit des Auftretens CAPE = 0 J kg~ ! als Differenz zwischen ERA-40-
Modellflichen minus Druckflichendaten zu unterschiedlichen UTC-Zeiten fiir JJA, 1979-2001. Pos-
tive Werte: Anzahl in ML-Daten hoher, negative Werte: Anzahl PL-Daten héher.

Basis der PL-Mized-Layer nicht mehr ausreicht. Untermauert wird diese Erklarung dadurch,
dass der Effekt iiber gebirgigem Geldnde zuriickgeht und sich die Unterschiede minimieren.

Um 06 UTC (Abb. 6.4, oben rechts) ist die Ubereinstimmung am Besten, es treten nur noch
leichte Differenzen iiber dem spanischen Festland, Afrika und den maritimen Gebieten auf,
wobei sich, nach wie vor, iiber dem Mittelmeer die Ereignisse mit CAPE = 0 J kg~! fiir die
PL-Daten, iiber dem Kontinent fiir die ML-Daten, hdufen. Zum 12 UTC-Termin (Abb. 6.4,
unten links) kehrt sich das Bild um und die Bedingungen fiir Konvektion werden einheitlich,
sowohl iiber dem Festland als auch iiber dem Mittelmeer giinstig fiir die ML-Daten, was gro$3-
flichig in einer héheren Anzahl an Nullfillen fiir die PL-Daten resultiert. Die Unterschiede
belaufen sich hierbei iiber Kontinentaleuropa auf bis zu 20 Tage, iiber dem Mittelmeer sogar
mehr als 30 Tage, was ein Drittel der saisonalen Zeitpunkte (Juni + Juli + August = 92 Ta-
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Abbildung 6.5: Differenz des saisonalen Mittelwertes (1979-2001, JJA, 00 UTC) von ERA-40-
Modellflichen- minus ERA-40-Druckflichendaten fiir CAPE (oben links), CIN (oben rechts), qasz,
(unten links), Ty, (unten rechts). Postive Werte: Berechnungen anhand ML-Daten hoher, negative
Werte: Berechnungen anhand PL-Daten héher.

ge) darstellt. Somit scheint durch die Erdoberflichen néhere Lage der ersten Modellfléiche zur
Zeit der stirksten solaren Einstrahlung (12 UTC) die Konvektionsparametrisierung (CAPE
> 0 J kg7!) in den ML-Daten hiufiger einzusetzen als in den PL-Daten.

Zum 18 UTC-Termin (Abb. 6.4, unten rechts) nimmt die Anzahl der Nullfélle in den ML-
Daten im Vergleich zur Anzahl der Nullfille in den PL-Daten deutlich zu. Die Differenzen
belaufen sich iiber Kontinentaleuropa im Maximum auf mehr als 40 Tage (Skandinavien). Das
Resultat dieser ersten Untersuchung ldsst darauf schlieen, dass insbesondere die Auflésung
der bodennahen Grenzschicht eine wichtige Rolle bei der Initiierung von Konvektion spielt.
Vor allem die Lage des Niveaus, welches als Basis der Mized-Layer und somit der Berechnung
von Tjsr und q,r dient, kommt hierbei eine entscheidende Rolle zu.
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Abbildung 6.6: Differenz des saisonalen Mittelwertes (1979-2001, JJA, 00 UTC) von ERA-40-
Modellflichen- minus ERA-40-Druckflachendaten fiir pysz, (oben links), proy, (oben rechts), prre
(unten links), p, v g (unten rechts). Postive Werte: Berechnungen anhand ML-Daten hoher, negative
Werte: Berechnungen anhand PL-Daten héher.

Es werden im néchsten Schritt nun ausschlieflich die Fille betrachtet, in denen beide Da-
tensitze gleichzeitig CAPE-Werte grofier 0 J kg—! berechnen, so dass die Anzahl der Ereig-
nisse, die bei der Berechnung des Mittelwertes eingehen, gleich ist und mégliche Differenzen
nur noch auf die vertikale Auflosung zuriickzufiihren sind. Somit ist der Effekt beziiglich
Unterschiede in der Haufigkeit der Konvektionsauslésung eliminiert worden.

Zum 00 UTC Zeitpunkt zeigt der Unterschied der Mittelwerte der betrachteten Druckni-
veaus am und oberhalb des Niveaus der freien Konvektion (Abb. 6.6 unten) eine deutliche
Land-See-Verteilung. Da die Hohe des LFC (Abb. 6.6 unten links) iiber dem Kontinent in
den ML-Daten hoher ist, kommt es zu einer grofleren Schichtdicke zwischen dem mittleren
Druck in der Mized-Layer par (Abb. 6.6 oben links) und dem LFC, was wiederum die
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Abbildung 6.7: Differenz des saisonalen Mittelwertes (1979-2001, JJA, 12 UTC) von ERA-40-
Modellflichen- minus ERA-40-Druckflichendaten fiir CAPE (oben links), CIN (oben rechts), qasz,
(unten links), Ty, (unten rechts). Postive Werte: Berechnungen anhand ML-Daten hoher, negative
Werte: Berechnungen anhand PL-Daten héher.

CIN-Entwicklung (Abb. 6.5 oben rechts) férdert. Einen dhnlichen Effekt iibt die Lage des
LNB (Abb. 6.6 unten rechts) auf die CAPE aus. Das LNB wird von den ML-Daten iiber
Kontinentaleuropa niedriger berechnet, was, in Zusammenhang mit einem héher gelegenen
LFC zu einer geringeren Schichtdicke fiihrt, welche der CAPE-Integration anschlieend zur
Verfiigung steht. Der gegenldufige Effekt mit einem hoher gelegenen LNB und einem nied-
rigeren LFC und daraus resultierenden hoheren CAPE-Werten zeigt sich fiir die ML-Daten
iiber dem Mittelmeer.

Die anhand PL-Daten berechneten CAPE-Werte (Abb. 6.5 oben links) sind zu diesem Zeit-
punkt (00 UTC) iiber dem siidlichen und &stlichen Europa hoher als die mittels ML-Daten
abgeleiteten CAPE-Werte (um bis zu 160 J kg—!). Uber dem Mittelmeer dreht sich der Effekt
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Abbildung 6.8: Differenz des saisonalen Mittelwertes (1979-2001, JJA, 12 UTC) von ERA-40-
Modellflichen- minus ERA-40-Druckflachendaten fiir pysz, (oben links), proy, (oben rechts), prre
(unten links), p, v g (unten rechts). Postive Werte: Berechnungen anhand ML-Daten hoher, negative
Werte: Berechnungen anhand PL-Daten héher.

um und die ML-Daten weisen héhere Werte auf (bis zu 120 J kg~!). Bei der CIN (Abb. 6.5
oben rechts) verhilt sich der Effekt gegenlidufig mit h6heren Werten in den ML-Daten iiber
dem Siiden und Osten Europas (30 J kg~') und niedrigeren Werten iiber dem Mittelmeer
(20 J kg~'). Die Unterschiede der CIN kommen durch die héheren Ty;.- und qu,z-Werte
(Abb. 6.5 unten) der ML-Daten bei niedrigerer Ausgangsbasis (Abb. 6.6 oben links) der
Mized-Layer zustande, da in den PL-Daten das unterste Niveau die 1000 hPa-Druckfléiche

ist und somit iiber dem Ozean oftmals deutlich hoher liegt als die unterste ,, Druckfliche® der
ML-Daten.

Wie bereits gezeigt berechnen die PL-Daten zum 12 UTC-Termin héufiger Zeitpunkte mit
CAPE = 0 J kg~ ! iiber Nordsee, Atlantik, Mittelmeer und gebietsweise Kontinentaleuropa
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(Abb. 6.4 unten links). Das zu diesem Termin zugehorige Bild der CAPE (Abb. 6.7 oben
links) zeigt in Einklang mit den Nullféllen hohere Werte iiber dem Mittelmeer und Siid- bzw.
Osteuropa fiir die anhand ML-Daten berechnete CAPE. Die Differenzen belaufen sich im
Mittel iiber dem Kontinent auf 80-120 J kg~!, iiber dem Mittelmeer gréBer 160 J kg=!. 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 ausgepriigte Land-See-Verteilung.

Uber der Nordsee und dem Atlantik stimmen die simulierten Werte gut iiberein. Somit ist
zwar die Anzahl der Fille mit CAPE = 0 J kg~! groffléichig in den PL-Daten hoher, in den
Féllen, in denen bei beiden Modellen die Konvektionsparametrisierung anspringt (CAPE >
0 J kg™1), ist die CAPE im Mittel bei beiden Datensiitzen gleich grof3 ; so dass keine gréfieren
Differenzen auftreten (siehe Siidwest-, Mittel und Nordeuropa wie auch Atlantik und Nord-
bzw. Ostsee).

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

Fiir den selben Zeitpunkt (12 UTC) zeigt sowohl die iiber die untersten 100 hPa gemittelte
spezifische Feuchte (qup) als auch die iiber die untersten 100 hPa gemittelte Temperatur
(Tasr) in Abbildung 6.7 (unten links und unten rechts) einen hoheren Wertebereich fiir die
ML-Daten. Hierbei fallen insbesondere bei der T}, die groflen Differenzen in den Tiefebenen
auf (> 2 K), die durch die unterschiedliche Lage der untersten Druckfliche zustande kom-
men. Dadurch erfolgt am Tag eine deutlich wérmere T, fiir die ML-Daten. Die Abweichung
der qur (Abb.6.7, unten links) beruht auf dem selben Effekt und wird insbesondere iiber
dem warmen Mittelmeer deutlich (> 0.9 g/kg). Vergleicht man die grofiskalige Verteilung der
CAPE mit der von T);;, und qy;y, so ldsst dies den Schluss zu, dass die berechneten Abwei-
chungen dieses Konvektionsmafles primér durch die Differenzen in der Feuchte hervorgerufen
werden.

Anhand dieses Vergleichs wird deutlich, wie komplex es ist die Auswirkungen abzuschéitzen,
die bei der Berechnung von Konvektionsmafilen anhand Daten unterschiedlicher vertikaler
Auflésungen zustande kommen und dass die Betrachtung horizontaler Felder nur bis zu einem
bestimmten Punkt Aufschluss iiber die Ursachen geben kann. Die vertikale Auflésung der
Temperatur und Feuchte beeinflusst die Berechnung der CAPE und CIN auf unterschiedliche
Art: starke vertikale Gradienten werden in von den PL-Daten unterschitzt und fithren zu
Unterschieden in der Lage von LCL, LFC und LNB. Die Mized-Layer-Basis liegt in den ML-
Daten allgemein niedriger und fithrt zu hoheren Werten von T, und qur,. Die Mixed-Layer-
Werte von Temperatur und Feuchte werden zudem vom Tagesgang beeinflusst wodurch es
gerade bei néchtlichen Inversionen dazu kommen kann, dass es anhand der Mized-Layer-
Werte der PL-Daten zu CAPE-Werten gréfier 0 J kg™! kommt, die bodenniihere Lage der
Mized-Layer ermittelt durch die ML-Daten aufgrund der niedrigeren T, zu einer Deckelung
verhilft.

Die Konvektionsparametrisierung wird iiber dem Mittelmeer und zum 12 UTC-Zeitpunkt
haufiger in den ML-Daten ausgelost. Zu den Nachtzeiten sind die Bedingungen in den PL-
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Daten iiber Kontinantaleuropa giinstiger, was zu dem Schluss fiihrt, dass sich nicht nur
die Werte der Konvektionsmafle mit den unterschiedlichen vertikalen Auflésungen &dndern,
sondern bereits die Initiierung von der vertikalen Auflésung der verwendeten Daten abhéngt.

6.3. Vergleich der Zeitreihen

Als néchstes werden Gitterpunktsstudien durchgefiihrt, ein Wechsel von der grofien Skala
(Europa) auf die regionale unternommen und anstatt der Abweichungen des Mittelwertes die
Unterschiede auf einer hochaufgelosten zeitlichen Skala betrachtet. Hierbei wurden fiir den
Miinchener Gitterpunkt Zeitserien der Konvektionsmafe fiir alle 00 UTC, 06 UTC, 12 UTC,
18 UTC Termine erstellt, wobei eine zusitzliche Auflosung des Julis 1984 in der oberen rech-
ten Ecke der Abbildungen gegeben ist. Beispielhaft wurde fiir die Sommermonate an den
12 UTC-Terminen des Jahres 1984 die Berechnungen des Mized-Layer-Druckes (pys) be-
rechnet um den Unterschied aufzuzeigen, der aufgrund der vertikalen Auflésungsunterschiede
bereits in der Berechnung der Mixed-Layer-Werte zustande kommt.
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Abbildung 6.9: pysr. am Gitterpunkt Miinchen fiir alle 12 UTC-Termine der Sommermonate JJA
des Jahres 1984 anhand ERA-40-Modellfiichen- (blaue Kreise) und ERA-40-Druckflichendaten
(rote Kreuze).

In Abbildung 6.9 deuten die roten Kreuze die Berechnungen des mittleren Druckes in der
Grenzschicht (paz) anhand der PL-Daten und die blauen Kreise die Berechnungen des
pamr anhand der ML-Daten an. Da in den PL-Daten zwischen den Hauptdruckflichen auf 5
hPa Zwischenflichen interpoliert wird, erklirt sich die Stufenform der berechneten Werte.
Durch die Orographiefolgenden Modellflichen und unter Beriicksichtigung des Bodendruckes
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Abbildung 6.10: Zeitreihen von ERA-40-Modell- und Druckflichendaten fiir alle 00 UTC-Termine
der Sommermonate JJA fiir die Jahre 1979-2001 am Gitterpunkt Miinchen. Oben: CAPE (links),

CIN (rechts), Mitte: Tpsy, (links), qprr (rechts), unten: proy, (links),

PL, blau: ERA-40-ML.

prnB (rechts), rot: ERA-40-

ergeben sich fiir die ML-Daten im Mittel 25-30 hPa hohere Werte, was die Unterschiede in
T und qpsg, verursacht.

Die 00 UTC- und 06 UTC-Termine (Abb. 6.10 und Abb. C.2) zeigen fiir die anhand PL-
Daten durchgefiihrten Berechnungen (rote durchgezogene Linie) bei CAPE (oben links) und
Tarr (Mitte links) hohere Werte als die mittels ML-Daten (blaue Symbole) berechneten
Werte. Auch liegen LCL (unten links) und LNB (unten rechts) in der Atmosphéhre hoher
als bei den ML-Daten. CIN (oben rechts) und q,;;, (Mitte rechts) weisen niedrigere Werte
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Abbildung 6.11: Wie Abbildung 6.10, allerdings fiir 12 UTC.

als in den ML-Daten auf.

Die Hohe des Hebungskondensationsniveaus (LCL) ldsst sich dadurch erkliren, dass das
Luftpaket in den PL-Daten eine hohere Temperatur bei geringerer Feuchte besitzt. Die Un-
terschiede der Ty resultieren aus der stirkeren Beriicksichtigung der langwelligen Aus-
strahlung des Bodens bei der Berechnung der néchtlichen Mized-Layer-Werte, wodurch es
in den ML-Daten zu geringeren T'j.- aber hoheren qus-Werten kommt, da die Quellen fiir
Feuchte im nicht-advektiven Fall durch Evapotranspiration der Vegetation, Seen und Fliisse
dargestellt werden und somit zu hohen spezifischen Feuchten in den bodennahen Schichten

fithren.
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Da die CIN die eingeschlossene Fliche von Umgebungstemperaturkurve und Luftpaketstem-
peratur zwischen LCL und LFC darstellt, bewirkt eine hchere Lage des LCL bei einem
gleichbleibenden LFC bereits eine Verringerung der CIN. Dies wiirde wiederum auch er-
klaren, warum die CAPE grofler ist, da bei gleichbleibendem LFC, aber hoher gelegenem
LNB der CAPE-Bereich gestreckt und somit grofer wird. Zum 18 UTC-Termin (Abb. C.3)
ergibt sich fiir die Konvektionsmafle dasselbe Verhalten, mit der Ausnahme, dass die CAPE
nicht einheitlich von einem Datensatz hoher berechnet wird. Allerdings nehmen sowohl T,
als auch qu77, in den ML-Daten hohere Werte bei hoherem Druck an LCL und LNB an.

Da die Einstrahlung die bodennahe Luftschicht stark erhitzt fithrt zum 12 UTC-Termin die
niedrigere Lage der Mized Layer der ML-Daten zu héheren Ty;r- und qprr-Werten (Abb.
C.3 Mitte links und Mitte rechts), was wiederrum in hoheren CAPE-Werten (oben links)
resultiert. CIN (oben rechts) und LNB (unten rechts) ergeben fiir diesen Zeitpunkt eine
gute Ubereinstimmung. Da das LCL (unten links) in den PL-Daten héher liegt, kinnte
die Ubereinstimmung der CIN darauf zuriickgefiihrt werden, dass das LFC ebenfalls hoher
liegt. Berechnungen fiir das Jahr 1984 (hier nicht gezeigt) haben ergeben, dass dies bestéatigt
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
Ahnlichkeiten in der Mafzahlenberechnung besser erkennen, Unterschiede in den Mittelwer-
ten konnen besser erkldrt werden. Die Kurven verlaufen, abgesehen von den beschriebenen
Differenzen im Wertebereich, sehr dhnlich. Lediglich der Verlauf des LNB weist deutliche
Abweichungen in der Korrelation der Kurven auf, was nach ersten Einschdtzungen auf die
Auflésungsunterschiede zuriickzufiihren ist, die mit der Hohe immer gréfler werden.

Zusammenfassung: In diesem Kapitel wurde gezeigt, dass es bei der Berechnung von
Konvektionsmaflen anhand Daten unterschiedlicher vertikaler Auflosungen zu Abweichun-
gen kommt, diese aber verglichen zu den Absolutwerten gering sind. Zunéchst ergab der
Vergleich mit Radiosondenaufstiegen eine gute Korrelation, wenn auch die CAPE-Werte an-
hand ERA-40-Reanalysen in ihrer GroBenordnung geringer ausfielen. Beim ERA-40-Vergleich
der Ergebnisse anhand ML- und PL-Daten zeigte sich, dass die vertikale Auflésung der Tem-
peratur und Feuchte die Berechnung der CAPE und CIN mehrfach beeinflusst: zum einen
werden starke vertikale Gradienten von den PL-Daten unterschéitzt was zu Unterschieden
in der Lage von LCL, LFC und LNB fiihrt. Zum Anderen liegt die Mized-Layer-Basis in
den ML-Daten allgemein niedriger und fiihrt zu hoheren Werten von T;;, und qp;;,, woraus
wiederum hohere CAPE-Werte resultieren. Zudem fiithren die Unterschiede in der vertika-
len Auflésung nicht ausschlieBlich zu Abweichungen in den Werten, sondern bereits zu einer
Anderung im Initiierungsverhalten. Allerdings lieB sich anhand der hochaufgeldsten Zeitrei-
hen am Gitterpunkt Miinchen feststellen, dass die Abweichungen bei CAPE und CIN {iber
dem Festland generell gering bleiben und die gréfiten Unterschiede iiber dem Mittelmeer
auftreten.

Somit ist die Methode, integrale Groflen zu verwenden, die zwar auf vertikale
Auflésungsunterschiede reagieren aber verhaltnisméflig robust sind, auch gegeniiber der im
folgenden Kapitel angestellten Klimastudie gerechtfertigt, in dem die Berechnungen auf den
zur Verfiigung stehenden sechs Druckniveaus durchgefiihrt werden. Eine Wiederholung der in
diesem Kapitel getéatigten Vergleichsstudie mit einer weiteren Reduzierung auf sechs Druck-
flichen der ERA-40-PL-Daten wire denkbar, um den Effekt der vertikalen Auflésung auf
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die Konvektionsmafle noch besser abschitzen zu konnen, wird aber in dieser Arbeit nicht
mehr vollzogen. Fest steht, dass trotz der in Kapitel 6 verwendeten Datensitze mit geringer
vertikaler Auflssung eine Aussage beziiglich der Anderung der Schwergewitterbedingungen
getroffen werden kann, da zum Einen, wie bereits erwdhnt, die GroBenordnung stimmt und
zum anderen sowohl Gegenwarts- als auch Zukunftslauf die gleiche vertikale Auflésung be-
sitzen.






o7

7. Konvektive Extremwetterereignisse im
zukiinftigen Klima

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

Vorab soll in einem Evaluationskapitel ein Vergleich von ,Realitit“ (ERA-40) und Klima-
kontrollauf (CLM-C20) angestellt werden, um Modell-implizierte Abweichungen zwischen
Assimilations- und Klimamodell abzuschéatzen. Fiir die Abschitzung des Klimawandels wur-
den als Eingangsfelder die atmosphérischen Parameter des CCLM verwendet. Anhand des
Vergleichs zwischen C20-Kontrolllauf (fiir das aktuelle Klima 1979-2000) und einer A1B-
Klimasimulation (2079-2100, siehe Kapitel 2 und Anhang A) kénnen dadurch die potentiellen
Anderungen des Gewitterpotenzials geographisch wie auch quantitativ abgeschitzt werden.
Zudem wird die Anderung des Jahresgangs von MaBzahlen an verschiedenen Gitterpunk-
ten sowie das Schwergewitterpotenzial an Gitterpunkten auserwiélter européischer Stadte
gezeigt. Abschlieend wird anhand eines Wetterlagenklassifikationensdatensatzes tiberpriift,
ob Anderungen des Schwergewitterpotenzials mit moglichen Anderungen der grofraumigen
Anstromungsrichtung zusammenhéngen.

7.1. Evaluierung der Klimamodelldaten

Bevor die zukiinftige Anderung des Gewitterpotenzials untersucht wird, soll anhand der hier
verwendeten Realisierung des C20-Gegenwartslauf zunéchst iiberpriift werden, ob die be-
obachtungsgestiitzten ERA-40-Reanalysen mit den Ergebnissen des CLM fiir den gleichen
Zeitraum statistisch verglichen werden kénnen. Es ist von Vorteil, wenn bei einem statis-
tischen Vergleich von Zukunft zu Gegenwart Datensétze verwendet werden, die mit dem
gleichen (Klima-)Modell berechnet wurden. Nur so kann eine Aussage gemacht werden, wie
zukiinftige Verdnderungen gegeniiber der Gegenwart zu deuten sind ohne Abweichungen
aufgrund unterschiedlicher Modellphysik beriicksichtigen zu miissen.

Der vom CLM simulierte Ausschnitt belauft sich auf eine Groéfle von ca. 4500 x 5000 km mit
einer horizontalen Gitterauflosung von ca. 18 km (241 x 255 Gitterpunkte). Im Datenstrom 0
besitzen die Liufe eine vertikale Auflésung von 32 Modellschichten. Im Datenstrom 3! liegen
die Daten auf einem dquidistanten Gitter mit einer horizontalen Aufldsung von 20 km (238

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

Es wird nun ein statistischer Vergleich von ERA-40-Reanalysen mit einer Realisierung des
CLM-C20-Kontrolllaufs fiir die Jahre 1979-2000 durchgefiihrt, um abzuschétzen, inwiefern
anhand eines Klimamodells ermitteltete Ergebnisse mit beobachtungsgestiitzten Reanalysen
verglichen werden konnen. Neben Basisgrofien wie Orographie, der bodennahen Temperatur
und Taupunktstemperatur (Ts,, und Tdy,,) werden auch die Mized-Layer-Werte von Tem-
peratur und Feuchte (T, und qusp) sowie das Schwergewitterpotenzial TSP und die CIN
miteinander verglichen. Es sei darauf hingewiesen, dass mogliche Abweichungen in dieser
Arbeit nicht ndher untersucht werden kénnen, da die verwendeten CLM-L&ufe mit Globals-
zenarien des ECHAMS5 angetrieben wurden und es daher neben der Modellphysik des CLM
bereits zu Unterschieden in den globalen Antriebsdaten und somit zwischen ECHAMS und
ERA-40 kommen kann.

Vorab wurden die im Vergleich zu ERA-40 horizontal deutlich héher aufgelosten CLM-C20-
Parameter auf das ERA-40-Gitter interpoliert um den Vergleich der Datensétze zu vereinfa-
chen. In Abbildung 7.1 (oben) ist die Orographie des Beobachtungsgebietes gezeigt. Rechts
fiir die auf ERA-40-Gitterauflosung interpolierten CLM-C20-Daten, links fiir ERA-40. Wie
erwartet sind bereits in der Orographie deutliche Unterschiede auszumachen, da bei einer
horizontalen Auflésung von 20 km orographische Erhebungen besser aufgelost werden. Die
hochste Erhebung belduft sich in ERA-40 auf 1250-1500 m (Zugspitze). In CLM-C20gg4 gibt
es hohere Berge, wie beispielsweise der Dom (Schweiz) mit iiber 2000 m, der Mont Blanc
(Frankreich) tiber 2000 m und der Pico de Aneto (Spanien) mit itber 1750 m. Auch in Skan-
dinavien und Siidosteuropa zeichnen sich die unterschiedlichen horizontalen Auflésungen der
beiden Datensitze deutlich ab. An den Gebirsgsriandern iiberschiatzt ERA-40 aufgrund der
niedrigen Auflésung die Orographie, da starke Gradienten nicht wiedergegeben werden. So-
mit erhélt man fiir die Differenz der beiden Orographien (CLM-C20gga minus ERA-40,
Abb. 7.1 unten) ein sehr pixeliges Bild mit positiven Werten aufgrund der besser aufgelésten
Berghohen in CLM-C20 und negativen Werten an den Gebirgsrindern aufgrund der Un-
terschiatzung der Orographiegradienten in den grobaufgelosten Reanalysen.

Durch die akzentuiertere Orographie verdndert sich um 12 UTC-Termin auch das Bild fiir
die Temperatur in zwei Metern Hohe (Ts,,, Abb.7.2, links). Im Vergleich zu ERA-40 sind
die Bergriicken iiber Nordeuropa in CLM-C20gr4 Kélter (2-6 K). Gitterpunkte, an denen
sich die Orographie deutlich unterscheidet (Zugspitze, Mont Blanc, etc.) weisen ebenfalls
eine kiihlere Oberflichentemperatur auf (4-8 K). Uber Mitteleuropa sind die Diffenzen der
bodennahen Temperatur gering. Im Gegensatz zu Kontinental-Siideuropa, wo CLM-C20 eine
hohere Temperatur simuliert, sich diese Temperatur-Differenz zu ERA-40 jedoch von Gitter-
punkt zu Gitterpunkt unterscheidet, werden iiber dem Mittelmeer und der Ostsee wiederum
von ERA-40 hohere Ty, modelliert (2-6 K).

Da die spezifische Feuchte auf zwei Meter Hohe nicht vom Modell ausgegeben wird, wird
fiir einen Vergleich der bodennahen Feuchte der Taupunkt auf 2 Meter Hohe (Tds,,, Abb.



7.1 Evaluierung der Klimamodelldaten 59

ERA-40 Orographie

CLM Orographie
L5~ ™ .

‘ 2000
. N 1750 -
: 1500
1250 T
1000
750 e -

500

3

1200

1000
800

D 600

— 400

—200

——100

—200

—400

—-600

3

Abbildung 7.1: Orographie, oben links: ERA-40, oben rechts: CLM-C20ggr4, unten: CLM-
C20gra minus ERA-40. Rot: CLM hoéhere Werte, blau: ERA-40 hohere Werte.

7.2, rechts) herangezogen. Hierbei sind die Differenzen iiber Nord- und Mitteleuopa nur
GitterpunktsmiBig ausmachbar. Uber der Ostsee wird von ERA-40 wie auch schon bei der
Tom eine hohere Temperatur des Taupunktes modelliert (2-4 K). Des Weiteren zeichnen sich
aufgrund der Orographie-Unterschiede gerade an den Gitterpunkten, die Berge beinhalten,
wiarmere Taupunkte in ERA-40 ab. Insgesamt wird Tds,, iiber dem siideuropéischen Festland
und Mittelmeer von ERA-40 héher modelliert.

Interessant ist hierbei, dass der Unterschied fiir Ta,, zum 00 UTC-Termin (Abb. 7.2, unten
links) deutlich zuriickgeht und stark an die Unterschiede der Orographie (Abb. 7.1 unten)
gekoppelt ist. Ein Effekt, welcher bei Tds,, (Abb. 7.2, unten rechts) nicht zu erkennen ist.
Warum ein derart starker Tagesgang in den Differenzen vorliegt, konnte in dieser Arbeit nicht
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Abbildung 7.2: Differenz des saisonalen Mittelwertes (1979-2000, JJA) fiir 12 UTC (oben) 00
UTC (unten) von CLM-C20gg4 minus ERA-40 fiir Ty, (links) und Td,,, (rechts). Positive Werte:
Berechnungen anhand CLM-C20zr4 hoher, negative Werte: Berechnungen anhand ERA-40 hoher.

gekldrt und bedarf weiterer Untersuchungen. Wie im Technical Report (Hollweg et al., 2008)
jedoch angegeben und nach Riicksprache mit den Modellierern bestitigt wurde, sind diese
Abweichungen zu Beobachtungen bekannt. Ob sie durch das Bodenmodell, unterschiedliche
Parametrisierungen der latenten und sensitiven Wirmestréme oder aber aus der hoher auf-
gelosten Vegetation resultieren ist nicht gekliart und bedarf weiterer Untersuchungen. Es sei
an dieser Stelle jedoch darauf hingewiesen, dass die Methode, Reanalysen mit Klimamodell-
daten zu vergleichen keine Aussage zulisst, inwiefern das CLM die Realitat wiederzugeben
im Stande ist, da Abweichungen sowohl durch die Antriebsdaten des Globalmodells als auch
der Physik des CLM-Modells zustande kommen kénnen. Um den genauen Effekt ableiten
zu kénnen, miissten die Antriebsdaten des ECHAMS5/MPIOM mit den ERA-40-Reanalysen
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Abbildung 7.3: Differenz des saisonalen Mittelwertes (1979-2000, JJA, 12 UTC) von CLM-
C20gra minus ERA-40 fiir qps (oben links), Tysr (oben rechts), TSP (unten links) und CIN
(unten rechts) gemittelt iiber die untersten 100 hPa. Positive Werte: Berechnungen anhand CLM-
C20£r4 hoher, negative Werte: Berechnungen anhand ERA-40 hoher.

verglichen werden, um den Effekt der Modellphysik abschitzen zu konnen.

Fiir die spezifische Feuchte gemittelt iiber die untersten 100 hPa (qasz, Abb. 7.3 oben links)
ergibt sich fiir die CLM-C20gr4 Daten grofifiichig geringere Werte als fiir die ERA-40-
Reanalysen. Lediglich iiber Zentralspanien, Siidostdeutschland und Skandianvien modellie-
ren die Klimadaten in der Differenz leicht hohere qas-Werte (1 g kg_l). Fiir die Tasr, (Abb.
7.3 oben rechts) ergeben sich fiir den C20-Kontrollauf héhere Werte iiber den Gebirgsketten
(0-7 K). Tiefer gelegenene Regionen und iiber den maritimen Gebieten werden in ERA-40
hoéhere Ty, -Werte modelliert, da sich in diesen Gebieten im Mittel der Bodendruck auf Wer-
te grofer 1000 hPa belduft und somit die Ausgangsbasis fiir die 100 hPa Mized-Layer-Werte
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in ERA-40 durch die ndhere Lage zur Oberfliche wiarmere Temperaturen aufweist. Gitter-
punkte mit groflen Differenzen in der Orographie verstirken die Unterschiede der Mixed-
Layer-Werte, wie bereits fiir Ts,,, angedeutet.

Zudem werden die integralen Gréflen wie TSP und CIN verglichen, welche, wie im vorigen
Kapitel gezeigt, von der vertikalen Auflosung des Datensatzes abhéngen. Hierbei werden fiir
TSP (Abb. 7.3 unten links) anhand der CLM-C20 Daten hthere Werte iiber der iberischen
Halbinsel, Siidostfrankreich, der Schweiz und Siidostdeutschland berechnet. Uber Nord- und
Mitteleuopa zeigen sich die Unterschiede trotz hoherer T, -Werte anhand der ERA-40-
Reanalysen nur an vereinzelten Gitterpunkten. Uber Siidosteuropa und dem Mittelmeer
sind flichendeckend Abweichungen bis zu 150 Jkg~! zu erkennen mit htheren Werten in den
Berechnungen fiir ERA-40. Ein anderes Bild ergibt sich fiir die CIN (Abb. 7.3 unten rechts).
Fiir Nord- und Mitteleuropa stimmen die Ergebnisse beider Datenséitze anndhernd iiberein,
fiir Stideuopa und das Mittelmeer berechnen die Daten des Klimamodells hohere Werte,
was darauf zuriickgefithrt werden kann, dass die im Vergleich zu ERA-40 hoheren T, .- aber
niedrigeren qys.-Werte (Abb. 7.3 oben) in diesen Gebieten zur Ausbildung einer Sperrschicht
verhelfen, die im Vergleich zu ERA-40 méchtiger ausfillt. Wie bei der Untersuchung der
ERA-40-Reanalysen anhand unterschiedlicher vertikaler Auflosung bereits gezeigt, scheint
die vertikale Auflésung insbesondere in den bodennahen Schichten eine wichtige Rolle zu
spielen, da die Bedingungen in den untersten 100 hPa das Auslosen der Konvektion, die
Initiierung (CAPE > 0 J kg™!), maBgeblich beeinflusst.

7.2. Anderung der Umgebungsbedingungen und
Konvektionsmaf3zahlen

In diesem Kapitel wird auf Basis regionaler Klimasimulationen untersucht, inwiefern sich
Bedingungen zur Ausbildung von Schwergewitter und Konvektionsmafle in einem sich wan-
delnden Klima veréindern. Hierbei wurden zwei Zeitrdume herangezogen: 1979-2000 als Re-
ferenzzeitspanne fiir das gegenwirtige Klima (CLM-C20) und 2079-2100 fiir das zukiinftige
Klima (CLM-A1B). Es wurde erneut der saisonale Mittelwert fiir 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 eingefarbte) Wertebereiche zeigen, dass der errechnete Mittelwert
des A1B-Zukunftsszenarios hoher ist, negative (blau eingefirbte) Werte, dass der berechnete
Mittelwert des gegenwértigen C20-Kontrolllaufs grofler ist.

Aufgrund der Anderungen der Treibhausgaskonzentration kommt es in A1B zu einer Zunah-
me der bodennahen Temperatur Ty, (Abb. 7.4, rechts) iiber dem gesamten Beobachtungs-
gebiet mit groflen regionalen Variabilitdten. Es zeichnet sich iiber Mittel- und Siideuropa eine
stiarkere Erwérmung ab (5-6 K) als iiber Nordeuropa (2-4 K). In Folge der Erwérmung der
bodennahen Atmosphérenschichten steigt auch der Wasserdampfgehalt, wobei die Erhohung
der qur (Abb. 7.4, links) sich iiber Kontinentaleuropa auf 1,2-2,1 g kg™! und im Mittel-
meerraum auf bis zu 2,7 ¢ kg™! belduft. Somit verindern sich die Umgebungsparameter hin
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Abbildung 7.4: Differenz des saisonalen Mittelwertes CLM-A1B (2079-2100, JJA, 12 UTC) minus
CLM-C20 (1979-2000, JJA, 12 UTC) fiir die Grenzschichtfeuchte (links) und -temperatur (rechts).
Positive Werte: Berechnungen anhand CLM-A1B hoher, negative Werte: Berechnungen anhand
CLM-C20 hoher.
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Abbildung 7.5: Differenz des saisonalen Mittelwertes CLM-A1B (2079-2100, JJA, 12 UTC) minus
CLM-C20 (1979-2000, JJA, 12 UTC) fiir den Temperaturgradienten (links) und die Windscherung
zwischen Boden und 1 km Héhe (rechts). Positive Werte: Berechnungen anhand CLM-A1B héher,
negative Werte: Berechnungen anhand CLM-C20 hoher.

zu giinstigeren Bedingungen fiir Konvektion. Die erhéhten T,;.-Werte scheinen den Effekt
der hoheren qpr-Werte bei der Lage des LCL zu iiberwiegen, so dass der Druck am LCL
(pLer, Abb. 7.7 links) in Mittel- und Siideuropa um bis zu 30 hPa sinkt. Obwohl dadurch
eine hohere Lage in der Atmosphére resultiert, erh6ht sich die Temperatur des LCL (Trcr,
Abb. 7.7, rechts) im gesamten Beobachtungsgebiet, was darauf schlieflen ldsst, dass sich die
Schichten aufgrund der vermehrten Treibhausgasemissionen unterhalb der Wolkenbasis der-
art stark erwirmen, dass auch eine Anhebung des LCL noch mit h6heren Temperaturen im
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Vergleich zum errechneten Mittelwert des gegenwirtigen Klimas verkniipft ist.
Psfc

Abbildung 7.6: Anderung des Bodendrucks. Rot: CLM-A1B-Werte hoher, blau: CLM-C20-Werte
héher.

Es kénnen mehrere Prozesse fiir die Erh6hung des LCL verantwortlich sein, beispielsweise
die Verlagerung des Subtropenhochs in héhere Breiten (Abb. 7.6). Temperatur und Feuchte
nehmen wie bereits angedeutet in den siideuropiischen Gebieten zu. Ist die Zunahme der
Temperatur jedoch im Verhiltnis zur bodennahen Feuchte gré8er, so kann dies dazu fiihren,
dass Luftmassen hoher gehoben werden miissen, damit es zum Einsetzen von Kondensation-

prozessen kommt.
Tror

hPa

Abbildung 7.7: Differenz des saisonalen Mittelwertes CLM-A1B (2079-2100, JJA, 12 UTC) mi-
nus CLM-C20 (1979-2000, JJA, 12 UTC) fiir pror (links) und Trer (rechts). Positive Werte:
Berechnungen anhand CLM-A1B hoher, negative Werte: Berechnungen anhand CLM-C20 hoher.

Bei der Anderung des Gleichgewichtsniveaus LNB (Abb. 7.8) zeigt sich ein zweigeteiltes
Bild. Zum Einen nimmt der Druck am LNB (Abb. 7.8, links) mit Ausnahme von Spanien,
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Abbildung 7.8: Differenz des saisonalen Mittelwertes CLM-A1B (2079-2100, JJA, 12 UTC) mi-
nus CLM-C20 (1979-2000, JJA, 12 UTC) fiir pryp (links) und Tryp (rechts). Positive Werte:
Berechnungen anhand CLM-A1B hoher, negative Werte: Berechnungen anhand CLM-C20 héher.

der Schweiz, Osterreich, Teilen Skanidinaviens und dem Mittelmeer ab, woraus eine hohere
Lage resultiert. Die Temperatur am Gleichgewichtsniveau Tz g (Abb. 7.8, rechts) folgt dem
Verhalten von pryp mit hoherer Temperatur an den Gitterpunkten iiber Mitteleuropa, an
denen sich das LNB im Vergleich zum gegenwirtigen Mittelwert abgesenkt hat und niedrige-
ren Temperaturwerten, an denen das LNB im Mittel angehoben wurde. Im Gegensatz zum in
der Atmosphére hoher gelegenen LCL fiihrt die generelle Erwérmung durch den Klimawandel
am LNB nicht zu einheitlich wirmeren Temperaturen, wobei bei der Berechnung der Effekt
beriicksichtigt werden muss, dass eine seltenere oder haufigere Auslosung von Konvektion
zur Verfilschung des Mittelwertes fithren kann, da in diesem Fall iiber alle Zeitschritte der
Sommermonate gemittelt wurde, somit auch iiber die Tage mit CAPE = 0 J kgL

Um eine Aussage iiber die Stabilitit machen zu konnen wurde die Temperaturdifferenz zwi-
schen 800 hPa und 500 hPa (Tspo_500, Abb. 7.5, links) berechnet. Es zeigt sich ein einheitliches
Bild fiir das gesamte Beobachtungsgebiet: eine Stabilisierung der Atmosphére durch eine Ab-
nahme des vertikalen Temperaturgradientens. Da insbesondere die Stabilitéit der Atmosphére
fiir die Ausbildung von Konvektion eine entscheidende Rolle spielt, ist es im Folgenden inter-
essant, wie sich die unterschiedlichen Effekt auf die CAPE und CIN auswirken werden. Zum
Einen werden hohere CAPE-Werte durch ein vermehrtes Feuchtevorkommen und héhere
Temperatur in den bodennahen Schichten sowie ein hoher gelegenes LNB begiinstigt, zum
Anderen erschwert die groflere Stabilitit durch die Abnahme des vertikalen Temperaturgra-
dientens und die Erhéhung des LCL das Ausbilden von CAPE.

Aus der verinderten Lage von LCL und LNB ergibt sich fiir die CAPE (Abb. 7.9, links)
eine Erhohung iiber Kontinentaleuropa von bis zu 200 J kg~! im Siidosten Deutschlands,
Osterreich und der Ostkiiste Spaniens. Lediglich iiber GroBbritannien, Nordsee und Atlantik
sind keine Anderungen bis hin zu einer leichten Abnahme (5-50 J kg—!) der mittleren CAPE-
Werte zu erkennen. Wie im Anhang in Abbildung C.4 links oben zu sehen, wird die Zunahme
der CAPE in den Bereichen Mittelmeer, Adria, Osterreich, Tschechien und Siiddeutschland
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Abbildung 7.9: Differenz des saisonalen Mittelwertes CLM-A1B (2079-2100, JJA, 12 UTC) mi-
nus CLM-C20 (1979-2000, JJA, 12 UTC) fiir CAPE (links) und DLS (rechts). Positive Werte:
Berechnungen anhand CLM-A1B hoher, negative Werte: Berechnungen anhand CLM-C20 hoher.
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Abbildung 7.10: Differenz des saisonalen Mittelwertes CLM-A1B (2079-2100, JJA, 12 UTC)
minus CLM-C20 (1979-2000, JJA, 12 UTC) fiir TSP (links) und CIN (rechts). Positive Werte:
Berechnungen anhand CLM-A1B héher, negative Werte: Berechnungen anhand CLM-C20 héher.

mit einer Irrtumswahrscheinlichkeit von p = 0.001 bei der Wahl des 95%-Konfidenzintervalls
bestétigt.

Bei der DLS (Abb. 7.9, rechts) ergibt sich ein zweigeteiltes Bild: eine Zunahme der vertikalen
Scherung des Horizontalwindes im Norden (> 1,5 m s™!), eine Abnahme im Siiden. Die gréfite
positive Differenz liegt hierbei iiber Skandinavien, Danemark und Schottland. Die Grenze,
an der sich der Wertebereich von positiven hin zu negativen Werten verindert liegt bei ca.
48°N. Siidlich hiervon geht die DLS um bis zu 2 m s~! zuriick. Eine mégliche Erklirung
fiir dieses zweigeteilte Bild konnte eine Verlagerung des Subtropenhochs gen Norden sein
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(Matulla, 2009). Durch die Abschwichung des Temperaturgradienten ergeben sich aus der
thermischen Windrelation kleinere Werte fiir die DLS. Allerdings zeigt die Untersuchung
auf Signifikanz (Abb. C.4, rechts oben), dass dieser Trend nur in sehr kleinen Gebieten wie
Mittelmeer, Ddnemark oder Norwegen signifikant ist. Die Irrtumswahrscheinlichkeit wurde
hierbei gegeniiber den Konvektionsmafilen CAPE, CIN und TSP um eine Zehnerpotenz (p
= 0.01) groBer gewihlt.

Fiir das Schwergewitterpotenzial (TSP, Abb. 7.10, links), welches sich aus CAPE und
DLS zusammensetzt, iiberwiegt trotz des Riickgangs der DLS die Zunahme der CAPE
und fithrt nahezu iiberall zu einer Zunahme von TSP zwischen 5 J kg=!, 60 J kg~! in
Siidostdeutschland, bis hin zu 100 J kg=! im Siidosten Spaniens. Wie im Anhang in Abbil-
dung C.4 (links unten) gezeigt, ist diese Zunahme signifikant.

Tage mit CAPE = 0 J kg!
T ™ i S s

number

Abbildung 7.11: Differenz Anzahl der Nullfille (CAPE = 0 J kg~!) CLM-A1B (2079-2100, JJA)
minus CLM-C20 (1979-2000, JJA) fiir 12 UTC. Positive Werte: Anzahl in CLM-A1B héher, nega-
tive Werte: Anzahl in CLM-C20 héher.

Da eine Zunahme des Schwergewitterpotenzials abgeleitet wurde, gilt es nun zu untersu-
chen, inwiefern sich die CIN &ndert, ob die Auslosung von Konvektion in den untersten
Atmosphérenschichten begiinstigt wird oder ob sich die Bedingungen derart verdndern,
dass die Auslosung von Gewittern durch eine stabilere Schichtung der untersten Atmo-
sphirenschichten seltener wird. Wie beim Temperaturgradienten bereits gezeigt, nimmt die
Stabilitdt zwischen 800 hPa und 500 hPa zu. Die Verteilung von Tgpg_s00 (Abb. 7.5, links)
und CIN (Abb. 7.10, rechts) weisen keine Ahnlichkeit in der Verteilung auf, was bedeu-
tet, dass die zunehmende Stabilitdt durch den vertikalen Temperaturgradienten nicht allein
die Ausbildung hoherer CIN-Werte dominiert, sondern auch die héhere Lage des LCL oder
mogliche Anderungen des LFC bei der Entwicklung von héheren CIN-Werten verantwort-
lich sind. Da das LFC nicht vom Programm ausgegeben wurde, kann in dieser Arbeit keine
Aussage getroffen werden.

Die CIN nimmt mit bis zu 150 J kg~! im Siiden Spaniens zu und es kann groBfléichig der
Trend zu grofleren Werten in der Zukunft statistisch signifikant belegt werden (Anhang
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Abb. C.4, rechts unten). Somit ergibt sich nach den bisherigen Analysen eine Zunahme des
Schwergewitterpotentials TSP bei gleichzeitig schwierigeren Bedingungen fiir die Initiierung
von Konvektion wegen erhohter CIN.

Da fiir die Zukunft im Vergleich zur Gegenwart eine Zunahme der TSP bei gleichzeitiger
Zunahme von CIN festgestellt wurde, wird in Abbildung 7.11 die Anzahl der Gewittertage
untersucht, um eine Aussage iiber die Héufigkeit der Gewitterereignisse ableiten zu konnen.
Hierfiir wurde ein Gewittertag mit CAPE > 0 J kg~! definiert. Dabei zeigt sich, dass die
Anzahl der Tage an den Orten, an denen das Schwergewitterponzial (TSP) deutlich zunimmt
(Spanien, Osterreich, Schweiz und Mittelmeer) mit CAPE-Werten grofier 0 J kg~! zunimmt
(9-12 Tage pro Saison), iiber Frankreich, Deutschland und Grofbritannien die Anzahl der
Gewittertage abnimmt (3-9 Tage pro Saison). Bei erhéhter TSP wiirde dies also bedeuten,
dass dadurch, dass es seltener zur Auslosung von hochreichender Konvektion kommt, die
Gewitter, die sich letztendlich bilden, in ihrer Intensitidt durch das erhohte Schwergewitter-
potenzial zu heftigeren Unwettern fiihren kénnen.

7.3. Absolute Haufigkeitsanderung des Gewitterpotenzials
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Abbildung 7.12: Anzahl der Tage pro Saison in den unterschiedlichen TSP-Klassen (am Beispiel
Gitterpunkt Miinchen). rot: fiir CLM-A1B-Zeitraum (2079-2100), blau: fiir CLM-C20-Zeitraum
(1979-2000).

Durch die starke regionale Variabilitdt der Veridnderungen von TSP, CIN und der Gewit-
terhdufigkeit wurden die Mafizahlen in Klassen eingeteilt um eine mogliche Abschitzung
zu geben, ob es in Zukunft vermehrt zu Ereignissen mit niedrigen, moderaten oder hohen
TSP- beziehungsweise CIN-Werten kommt. Hierbei wurde die CIN in die Klassen 0-10 J
kg=1, 10-100 J kg=', 100-1000 J kg~ und TSP in 0-100 J kg~', 100-1000 J kg~! und
1000-10000 J kg~! unterteilt. In Abbildung 7.12 sieht man beispielhaft fiir den Gitterpunkt
Miinchen die Anderung in der mittleren Anzahl der Tage (pro Saison) mit niedrigem, mo-
deratem und hohem TSP fiir den Zeitraum 1979-2000 (in blau) im Vergleich zum Zeitraum
2079-2100 (in rot) dargestellt. Es zeigt sich hierbei ein leichter Riickgang in der Anzahl der
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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 fiir 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~ und TSP-Werten zwischen 0-100 J kg=! (Abb. 7.13, oben links: CIN, unten links:
TSP) um bis zu 14 Tage (Alpenregion, Spanien, Mittelmeerraum). Im Siidosten Deutschlands
geht die Anzahl der Tage mit niedrigen CIN-Werten bei gleichbleibender Anzahl an Gewit-
tertagen (Abb. 7.11) um ca. 8-10 Tage zuriick. Bei den 12 UTC-Zeitpunkten mit moderaten
CIN-Werten (10-100 J kg™!) zeigt die Anzahl der Fille einen leichten Riickgang iiber dem
Siiden 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 grofiflichig eine Zunahme in der Anzahl der Tage auf, wobei
die groBten Anderungen hierbei erneut iiber der Alpenregion, Spanien und dem Mittelmeer
liegen (Zunahme um bis zu 14 Tagen pro Saison). Uber dem restlichen Kontinent belaufen
sich die Anderungen auf eine Zunahme von 2-6 Tagen. Im Vergleich zu den Anderungen in
der moderaten TSP-Klasse (100-1000 J kg™!) ist die Zunahme der Tage mit hohem Gewit-
terpotential (1000-10000 J kg™!) nur noch lokal iiber Mittel- und Siiddeutschland, Polen,
Tschechien, Osterreich und Teilen des Mittelmeers auszumachen, wobei die Zunahme sich
auf maximal 2 Tage belduft (Abb. 7.13, unten rechts).

Deutlich groBere Anderungen zeigen sich in der Anzahl der Zeitpunkte mit hohen CIN-
Werten (100-1000 J kg™, Abb. 7.13, oben rechts). Die leichte Zunahme in der Anzahl der
Félle mit moderaten CIN-Werten zwischen 10-100 J kg=! zeigt invers eine Abnahme der
Fille fiir CIN = 0-10 J kg~!. 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 grofite Zunahme jedoch bei den
TSP-Fillen mit Werten zwischen 100-1000 J kg~! verzeichnet ist, findet eine Verlagerung
von Ereignissen mit schwachem Gewitterpotenzial zu Gewitterstiirmen 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, zuriick. Gleichzeitig kommt es vermehrt zu
Tagen mit moderaten TSP-Werten zugunsten derer mit geringem Schwergewitterpotenzial.
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Abbildung 7.14: Durchschnittliche CIN-Wert falls TSP innerhalb bestimmter Werteklasse liegt
(Beispiel fiir Gitterpunkt Miinchen). rot: fiir CLM-A1B-Zeitraum (2079-2100), blau: fiir CLM-C20-
Zeitraum (1979-2000).

Da die vorangegangenen Betrachtungen keinerlei Aussage dariiber gestatten, inwiefern die
Tage mit hohen CIN-Werten auch an Tage mit hohem Gewitterpotenzial gekoppelt sind,
wurde in Abbildung 7.15 das Verhalten der TSP (CIN) unter Nebenbedingung der CIN
(TSP) innerhalb einer bestimmten Klasse untersucht. Hierzu erfolgte erneut die Einteilung
der KonvektionsmaBe in Klassen wobei das Augenmerk nun auf die Anderung des Gegenpa-
rameters gerichtet wird. Auf diesem Weg soll herausgefunden werden, ob die Parameter eine
zeitliche Korrelation aufzeigen, beispielsweise das Auftreten von hohen TSP- an hohe CIN-
Werte gekoppelt sind. Exemplarisch wurde in Abbildung 7.14 fiir den Gitterpunkt Miinchen
die Anderung der CIN-Werte aufgetragen, falls das TSP innerhalb eines bestimmten Werte-
bereichs lag. In blau fiir den Zeitraum 1979-2000, in rot fiir den Zeitraum 2079-2100. Hierbei
zeigt sich in allen drei TSP-Klassen eine gekoppelte Zunahme der CIN in der Zukunft.

In Abbildung 7.15 sind die Differenzen aus den beiden Balken innerhalb einer Klasse aufge-
tragen. Somit zeigt sich, ob an den Gitterpunkten die CIN/(TSP) korreliert zum TSP /(CIN)
zu- bzw. abnimmt. Betrachtet man die Fille, in denen die CIN geringe oder moderate Werte
annimmt (Abb. 7.15, unten links und unten Mitte), so sind die Anderungen des Schwerge-
witterpotenzials zum einen stark lokal begrenzt und fallen des Weiteren marginal (-40 bis
+20 J kg~!) aus. Die groten Anderungen treten in der CIN-Klasse 100-1000 J kg~! auf
(Abb. 7.15, unten rechts), bei der das TSP um 40-80 J kg~! im Bereich Siiddeutschland,
Norditalien und Spanien zunimmt. Die groBten positiven Anderungen der TSP ergeben sich
somit zu Bedingungen, in denen die Stabilitdt der bodennahen Schichten sehr ausgeprigt
ist.

Betrachtet man nun umgekehrt das Verhalten der CIN bei Einteilung des Schwergewit-
terpotenzials in unterschiedliche Wertebereiche, so sind die Verdnderungen in der Klasse
mit niedrigen und sehr hohen TSP-Werten (Abb. 7.15, oben links und oben rechts) margi-
nal bis verschwindend gering. Die grofite Zunahme der CIN ergibt sich in der Klasse mit
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moderaten TSP-Werten. Hierbei nimmt die Stabilitdt der unteren Troposphére im Bereich
Siidwesteuropa um bis zu 150 J kg™! (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 ausgepragtere
Stabilitiat 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 verindern werden. Hierbei
ergab sich, dass sowohl Temperatur als auch Feuchte in den bodennahen Schichten zuneh-
men wird und sich somit fiir 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 grofliere Hohen zu einer Stabilisierung in der
unteren Troposphére kommt, was in hoheren 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 Gewitteraktivitdat 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 fithren an dieser Stelle zu der begriindeten Annahme, dass
die Ausbildung von schweren Gewitterstiirmen in der Zukunft seltener vorkommen wird, da
sich eine méchtigere Sperrschicht ausbildet. Die konvektiven Ereignisse, bei denen es letzt-
endlich zur Auslésung und Entwicklung kommt, bergen jedoch das Potenzial fiir heftigere
Unwetter in sich.
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7.5. Anderung der Dichte-Verteilung fiir ausgewihlte
Klassen

Im Vergleich zu Streudiagrammen bieten Dichteverteilungen die Moglichkeit, zwei Parameter
in Korrelation zueinander zu setzen und eine Aussage dariiber zu treffen, wie sich diese
Beziehung bei den Ereignissen, die besonders héufig auftreten, in der Zukunft verdndern wird.
Somit werden hier Dichtefunktionen fiir 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 Konvektionsmafle untersucht. Der Nachteil dieser Darstellung ist,
dass nur einzelne Gitterpunkte ausgewertet werden konnen. Die Wahl des Gitterpunktes fiel
hierbei auf einen 3x3 Gitterpunktebereich fiir den Grofiraum Miinchen.

Es wurden dafiir 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 Atmosphére vorhanden ist, wurde der
Schwellenwert fiir die CAPE auf 500 J kg~! gesetzt. Die roten Isolinien (Abb. 7.16) zeigen die
Dichteverteilung der A1B-Realisierung, blau die Dichteverteilung fiir den C20-Kontrolllauf.
Die Einteilung der Bandbreiten wurde wie folgt vorgenommen: fiir die CAPE wurde der
Wertebereich mit 100 J kg=*, CIN mit 25 J kg™!, qur mit 1 g kg=! und Tj;p mit 2 K
unterteilt.

Die Form der Dichteverteilungen sind &hnlich. Fiir die Korrelation von CAPE (TSP) und CIN
(Abb. 7.16, oben links (rechts)) zeigt sich, dass die Dichtefunktion den selben CAPE/(TSP)-
Bereich einschliefit, die CIN hingegen in der A1B-Realisierung hohere Werte annimmt. Des
Weiteren zeigt sich fiir die zukiinftigen Ereignisse anhand der Isolinien, dass sie seltener im
dargestellten Wertebereich liegen. Ob die Variabilitéat des Wertebereichs gréfer ist und somit
extremale Ereignisse hiufiger vorkommen oder aber Tage mit CAPE > 0 J kg™! seltener
auftreten, kann anhand dieser Darstellungsweise nicht gekldrt werden. Fiir die Korrelation
von CAPE und qy7, (Abb. 7.16, Mitte links) beziehungsweise Ty, (Abb. 7.16, Mitte rechts)
deutet sich eine Verschiebung des Dichtemaximums von 10 g kg=! (C20) auf 12 g kg™!
(A1B) der g und von 298 K (C20) auf 302 K (A1B) der Ty, an. Die Ereignisse werden
in diesem Wertebereich demnach mit hoheren bodennahen Temperaturen und Feuchten in
Verbindung gebracht, was sich anhand der Differenzkarten fiir Europa bestétigt. Die Hohe
des Kondensations (LCL)- und Gleichgewichtsniveaus (LNB) verlagert sich in A1B nach
oben und ist somit mit niedrigeren Driicken am LCL und LNB gekoppelt (Abb. 7.16, unten
links und unten rechts). Wie bereits grofiflichig bei den Karten gezeigt, sind die moderaten
CAPE-Werte auch bei dieser Gitterpunktsstudie in der Zukunft mit hoheren CIN-Werten
gekoppelt, wodurch die Initiierung der Gewitterstiirme erschwert wird. Die hoheren Ty -
und qpsz-Werte fithren zum Einen zum haufigeren Auftreten von Ereignissen mit hoheren
CAPE-Werten als auch zu hoheren CIN-Werten, welche unter anderem auf das im Vergleich
zur Gegenwart hoher liegende LCL-Niveau zuriickgefithrt werden kann.



7.5 Anderung der Dichte-Verteilung fiir ausgewihlte Klassen

75

CIN in J/kg
200 300 400

100

CINin J/kg
200 300 400

100

00

00

CAPE in Jikg TSP in J/kg
w
N o
b= >
o
8 o
=] &
ow
55" x
£° £ § {
I )
?e 2
497 s
=o 84
~N
w
S
o 8 |
§ o~
500 1000 1500 2000 2500 3000 500 1000 1500 2000 2500
CAPE in J/kg CAPE in J/kg
8 o
o
3
~ o
8-
o §' &
£z &=
£ £
o 58
it 7
ao o
8-
8/
™
384
[}
=1 o
2500 1000 1500 2000 2500 3000 500 1000 1500 2000 2500 30
CAPE in J/kg CAPE in J/kg

00

Abbildung 7.16: Haufigkeitsdichteverteilung fiir 12 UTC am Gitterpunkt 48°N 11°O (Miinchen),
Oben links: CAPE vs. CIN, oben rechts: CAPE vs. TSP, Mitte links: CAPE vs. qarr, Mitte rechts:
CAPE vs. Ty, unten links: CAPE vs. prcr, unten rechts: CAPE vs. pryg. Rot: CLM-A1B

(2079-2100), blau: CLM-C20 (1979-2000)
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7.6. Jahresgang der KonvektionsmaBBe an ausgewdhlten
Gitterpunkten

Im Folgenden wird der Jahresgang der Konvektionsmafle untersucht, da das Verstdndnis
iiber 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 Gefiihl dafiir 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 Variabilitit der Konvektionsmafle 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
verdindern wird. Da insbesondere die Kombination von CAPE und DLS bei der Untersu-
chung des Schwergewitterpotenzials wichtig ist, kann eine Verdnderung eines der Parameter
zwar das Auftreten von Gewittern begiinstigen, die Anderung des anderen jedoch dieser
Entwicklung entgegenwirken. Hierbei konnen mogliche Auswirkungen des Klimawandels auf
die atmospérischen Parameter und somit in Bezug auf die Entwicklung von Konvektion
abgeleitet werden.

Es werden sowohl die Zusammenhinge zwischen dem mittleren Jahresgang von vertikalem
Temperaturgradienten Tggy_500 und Grenzschichtfeuchte qu;; sowie zwischen CAPE und
DLS untersucht. Hierfiir wurden die Werte des 12 UTC-Zeitpunktes eines jeden Tages (nicht
nur JJA, sondern des gesamten Jahres) herangezogen. Fiir die Wahl der Gitterpunkte wurde
an einer Veroffentlichung von Brooks et al. (2007) angelehnt, in der an mehreren Gitterpunk-
ten in Europa Untersuchungen der mittleren Jahreszyklen anhand abgeleiteter Konvektions-
mafe mittels NCEP/NCAR-Reanalysen durchgefiithrt wurden (Abb. 7.17).

Da von der Auswertung einzelner Gitterpunkte in CLM-Szenarien abgeraten wird, wur-
den die Konvektionsmafle fiir Gebietsmittel aus 3 x 3 Gitterpunkten berechnet, da bei der
Betrachtung einzelner Gitterpunkte der lokale Einfluss zu grofl sein konnte. Fiir den Jah-
reszyklus wurden nun der 12 UTC-Zeitpunkt eines jeden Tages gewéahlt und anschlieBend
ein gleitender Mittelwert iiber 31 Tage gebildet, um eine Glédttung des Jahresgangs zu er-
zeugen. Somit besitzt das Endergebnis eine zeitliche Mittelung auf Monatsskala auf Basis
téglicher Auflésung fiir 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~!-Tage zu selektieren, um eine Analyse der mittleren CAPE zu er-
halten. Bei dieser Darstellung der Jahreszyklen verliert man die Information iiber die Anzahl
der Tage, an denen CAPE = 0 J kg~! gilt, was zur Folge hat, dass sich die Mittelwerte aus
wenigen Tagen mit Extremalwerten oder aber vielen Tagen mit moderater CAPE zusam-
mensetzen konnen. Hierin unterscheidet sich die Arbeit von Brooks et al. (2007), da in dessen
Studie ein bedingtes Mittel fiir Fille mit CAPE gréfier 0 J kg™! 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-Siid-Achse der mittlere Jahresgang der Kon-
vektionsmafle in Abhéngigkeit voneinander untersucht. Aufgrund der unterschiedlichen geo-
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Abbildung 7.17: Gitterpunkte in Europa, an denen Brooks et al. (2007) Jahreszyklen auserwihlter
Konvektionsmafie berechnete.
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Abbildung 7.18: Mittlerer Jahresgang der Korrelation CAPE vs. DLS (links) und qarz vs.
Tgoo—s00 (rechts) bei 48°N und 3°W. Die Nummern stellen den 16. des Monats dar (16. Janu-
ar, 16. April, 16. Juli, 16. Oktober), rot: CLM-A1B, schwarz: CLM-C20
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Abbildung 7.19: Mittlerer Jahresgang der Korrelation CAPE vs. DLS (links) und qu vs.
Tgoo—500 (rechts) bei 48°N und 11°O (Miinchen). Die Nummern stellen den 16. des Monats dar
(16. Januar, 16. April, 16. Juli, 16. Oktober), rot: CLM-A1B, schwarz: CLM-C20

graphischen Situierung kann davon ausgegangen werden, dass sich auch auf engem Raum
bereits sehr unterschiedliche Verhalten in den Parametern ergeben kénnen. Um das Prinzip
verstéindlicher zu gestalten und eine Basis fiir einen Vergleich zu schaffen, wird anhand des
Gitterpunktes Miinchen (48°N 11°0O, Abb. 7.19) eine detaillierte Erlduterung erfolgen. Ein
Argument, sich fiir diese geographische Region zu entscheiden, ist, dass der Jahreszyklus
hier in beiden Parameternkombinationen stirker ausgeprigt ist als an den anderen Gitter-
punkten. Es wurde die logarithmische Darstellung gewihlt, da es den Plot iibersichtlicher
gestaltet (Brooks et al., 2007). Die Nummern in den Abbildungen geben jeweils die Mitte
des Monats an. Die 1 steht fiir den 16. Januar, die 4 fiir den 16. April, die 7 steht fiir
den 16. Juli und die 10 fiir den 16. Oktober. Somit kann der Jahresgang besser aufgezeigt
und die Korrelation der Konvektionsmafle besser erkliart werden. Die schwarze Kurve gibt
die Berechnungen fiir 1979-2000 anhand des CLM-C20-Kontrolllaufs, die rote die Werte fiir
2079-2100 anhand der CLM-A1B-Realisierung an.

Startet man in Abbildung 7.19 (rechts) am 16. Januar fiir den gemittelten Jahreszyklus
1979-2000, so ist die Atmosphire trocken (3,6 g kg=!) und weist eine Temperaturdifferenz
zwischen 800 hPa und 500 hPa von 21,8 K auf. In den ersten drei Monaten des Jahres nehmen
die mittleren Werte fiir beide Gréfien zu, die qas;, erhdht sich auf 5,1 g kg—1, die Tggo_s00
auf 22,7 K. Wihrend des Friihlings und frithen Sommers nimmt die Tggg_s500 zunéichst noch
etwas zu, geht dann aber Mitte Juli auf einen Wert &hnlich dem des 16. Januars zuriick (22,1
K), die qarz, hingegen erhoht sich weiterhin auf 8,5 g kg™!. Von Mitte Juli bis Mitte Oktober
nehmen sowohl qus;, als auch Tgpo_500 im Wertebereich deutlich ab. Die Tggo_500 erreicht
hierbei mit 21,4 K nahezu das jihrliche Minimum. Auch die qaz, geht auf 6,2 g kg~! zuriick.
Mit gleichbleibenden Tggo_s00 aber einem Riickgang der qasz, um 2,6 g kg~! schliefit sich der
Jahreszyklus im Januar. Zieht man nun die CAPE (Abb. 7.19, links) hinzu, so wird deutlich,
wie die Jahreszyklen von q,;7, und Tggo_500 zur Generierung von CAPE beitragen. Belaufen
sich die Werte im Winter auf Werte kleiner 10 J kg—!, so nehmen sie iiber den Friihling (17J
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Abbildung 7.20: Mittlerer Jahresgang der Korrelation CAPE vs. DLS (links) und qus7 vs.
Tgoo—500 (rechts) bei 48°N und 17°0. Die Nummern stellen den 16. des Monats dar (16. Janu-
ar, 16. April, 16. Juli, 16. Oktober), rot: CLM-A1B, schwarz: CLM-C20

kg~!) bis hin zum Juli auf 240 J kg~! vor allem aufgrund des ansteigenden Feuchtegehalts
in den bodennahen Schichten zu, da die Anderungen der Stabilitéit im Vergleich gering sind.
Durch den Riickgang der q;z, wird auch die CAPE im Herbst geringer (11 J kg™!), bis sie
im Winter das Jahresminimum erreicht. Die vertiakle Windscherung (DLS) zeigt ein leicht
gegenliufiges Bild. Mit einem Jahresmaximum im saisonalen Winter (18,1 m s~!) nimmt die
DLS im Friihjahr auf 12,6 m s~! ab, erhéht sich wiederum leicht auf 14,1 m s~! im Juli und
nimmt im Herbst mit 15,4 m s~! zu den Wintermonaten hin zu.

Die Frage, die sich nun stellt, ist: Woraus resultieren die jahreszeitlich bedingten Anderungen
der Feuchte und des Temperaturgradienten? Durch die vermehrte solare Einstrahlung im
nordhemisphérischen Sommer erwidrmen sich die Luftmassen. Durch den Zusammenhang
der Clausius-Clayperon-Gleichung (Emanuel, 1994) ergibt sich, dass wirmere Luftmassen
mehr Wasserdampf aufnehmen kénnen. Worin jedoch die Quelle der erhohten Feuchte in
den bodennahen Schichten liegt, konnte bisher nicht geklirt werden. Ein moglicher Ef-
fekt ist vermehrte Advektion feucht-warmer Luftmassen aus den Gebieten des Mittel- oder
Schwarzen Meeres. Zudem diirfte ein erhohter Pflanzenbedeckungsgrad und eine damit ein-
hergehende vermehrte Evapotranspiration ebenfalls fiir eine hohere Feuchte in der unteren
Troposphire sorgen. Um ein besseres Verstindnis iiber diesen Effekt zu erhalten, konnte
in weiterfithrenden Studien beispielsweise anhand von Trajektorien untersucht werden, wo
Luftmassen ihren feucht-warmen Charakter erhalten, der letztendlich iiber Kontinentaleuro-
pa dann zur Auslosung schwerer Gewitterstiirme fiihrt.

Brooks et al. (2007) folgerten aus ihrer Analyse fiir die gezeigten européischen Gitterpunkte,
dass im Vergleich zu den Vereinigten Staaten die Wertebereiche von Feuchte und Tempe-
raturgradient (und daraus resultierend auch CAPE) in Europa geringer ausfallen. In USA
begriindet sich der hohe troposphérischer Feuchtegehalt der bodennahen Schichten auf die
giinstige Lage zum Golf von Mexiko, welcher die Hauptquelle fiir warm-feuchte Luftmassen
darstellt. Die groflen vertikalen Temperaturgradienten kommen dadurch zustanden, wenn
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Abbildung 7.21: Mittlerer Jahresgang der Korrelation CAPE vs. DLS (links) und qus vs.
Tgoo—s00 (rechts) bei 48°N und 22°0. Die Nummern stellen den 16. des Monats dar (16. Janu-
ar, 16. April, 16. Juli, 16. Oktober), rot: CLM-A1B, schwarz: CLM-C20

Luftmassen iiber erh6htem Terrain wie beispielsweise den Rocky Mountains erhitzt werden
und daraufhin bei weiterer Verlagerung Richtung Landesinnere in ihren Eigenschaft deutlich
trockener sind (Doswell und Brooks, 1996).

Vergleicht man nun den Jahreszyklus fiir den Zeitraum 1979-2000 mit den anhand der A1B-
Realsierung fiir die Jahre 2079-2100 errechneten Werte, so ist in Abbildung 7.19 (rechts) zu
erkennen, was sich bereits bei den Differenzkarten des saisonalen Mittelwertes andeutete,
namlich, dass nicht nur in den Sommermonaten Juni, Juli und August, sondern auch im
Jahreszyklus die qp;-Werte in der Zukunft im héheren Wertebereich liegen werden. Im
Januar ergibt sich hierbei fiir die A1B-Realisierung ein Mittelwert von 4,4 g kg~ (C20:
3,6 g kg'), im April 6,1 g kg=! (C20: 5,1 g kg™!), im Juli 10,4 g kg~ (C20: 8,5 g kg!)
und im Oktober 7,3 g kg~! (C20: 6,2 g kg'). Mit fast 2 g kg~! fillt die Erh6hnung in
den Sommermonaten am Grossten aus. Ein anderes Bild zeigt sich fiir die Stabilitdt der
Atmosphire. Die Tggo_500 nimmt fiir alle Monate deutlich ab, was fiir eine Stabilisierung in
dieser Schicht spricht. Hierbei belaufen sich die Differenzen zu den C20-Absolutwerten fiir
Januar, April und Juli auf ca. 1 K, im Oktober sogar auf 1,8 K. Durch die Zunahme der
bodennahen Feuchte und Abnahme der Labilitéit ergibt sich fiir die CAPE fiir den Januar
und April eine leichte Zunahme, im Juli steigt der Wert im Mittel von 242 J kg—! (C20)
auf 381 J kg~! an. Lediglich im Herbst ist ein leichter Riickgang im A1B-Wertebereich zu
erkennen. Hinsichtlich der DLS ergibt sich ein einheitliches Bild: eine Zunahme der Werte in
der Zukunft, wobei hierbei die gréite Anderung im April (C20: 12,6 m s, A1B: 154 ms™!)
zu erkennen ist. In den restlichen Monaten zeigt sich eine Zunahme von 1,5 m s! (Januar),
1 m s~! (Juli) und 0,7 m s~ (Oktober). Somit kann davon ausgegangen werden, dass mit
der Erhohung des Wertebereichs in CAPE und DLS sich das Potenzial zur Ausbildung von
Gewitterstiirmen verbessert. Jedoch sei noch einmal darauf hingewiesen, dass hierbei keine
Information iiber die Haufigkeit oder Schwere gemacht werden kann, da diese Information
bei der Mittelung verloren ging.
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Abbildung 7.22: Mittlerer Jahresgang der Korrelation CAPE vs. DLS (links) und qu vs.
Tgoo—500 (rechts) bei 48°N und 28°0. Die Nummern stellen den 16. des Monats dar (16. Janu-
ar, 16. April, 16. Juli, 16. Oktober), rot: CLM-A1B, schwarz: CLM-C20

Anhand der detaillierten Beschreibung der Anderungen im GroBraum Miinchen kann nun der
Vergleich zu den restlichen Stationen angestellt werden. Startet man mit dem am westlich
gelegensten Punkt (48° N 3° W, Abb. 7.18) an der franzosischen Kiiste des Armelkanals, so
zeigt die qyr, im Vergleich zu 48°N 11°0 eine geringere Variabilitdt im Jahresgang (Januar:
4.8 g kg~1, April: 5,4 g kg1, Juli: 7,8 g kg~!, Oktober: 6,8 g kg~1), was auf die Nihe zum
Atlantik zuriickgefiihrt werden kann. Allerdings weisen die Absolutwerte der q,;;, in den
Sommermonaten verglichen zum Miinchner Gitterpunkt ebenfalls geringere Werte auf (48°
N 11° O: 8,5 g kg1, 48° N 3° W: 7,8 g kg™!). Fiir die CAPE ergeben sich im Vergleich
zu 48°N 11°0 geringere Absolutwerte (Januar: 4 J kg™!, April: 6 J kg™!, Juli: 31 J kg™ !,
Oktober: 8 J kg~!). Die Anderungen im Zukunftsszenario sind aufgrund der ohnehin kleinen
CAPE-Werte nur marginal, die DLS nimmt leicht zu (Januar: +1,2 m s~!, April: 4+0,8 m
s~!, Juli: 41,3 m s~!, Oktober: +1,1 ms™!, ).

Fiir 48°N 17°0 (Abb. 7.20) ergeben sich gegeniiber 48°N 11°O kaum Anderungen. Lediglich
die qprr (Juli: C20: 7.6 g kg1, A1B: 9.4 g kg~!) und somit auch die CAPE-Werte (Juli:
C20: 156 J kg~!, A1B: 252 J kg~!) sind in den Sommermonaten etwas geringer.

Weiter 6stlich (48°N 22°0, Abb. 7.21) nimmt der Temperaturgradient Tggg_500 zum Sommer
hin zu (Januar: C20: 21,4 K, A1B: 20,1 K - April: C20: 23,1 K, A1B: 22,3 K - Juli: C20: 23,3
K, A1B: 22,1 K - Oktober: C20: 21 K, A1B: 19,2 K), wobei die Absolutwerte nicht deutlich
iiber denen von Miinchen liegen. Jedoch zeichnet sich der Jahreszyklus deutlicher mit einem
Maximum im Friihling und und einem absoluten Minimum im Herbst ab. Die CAPE-Werte
sind dadurch im Friihjahr an diesem Gitterpunkt héher als im Miinchner Raum. Interessant
ist hierbei, dass sich zwischen Gegenwart (C20) und Zukunft (A1B) im April sowohl bei der
CAPE (C20: 39 J kg—!, A1B: 34 J kg—!) als auch der DLS (C20: 13,4 ms~!, A1B: 13,8 m s 1)
kaum etwas dndert und somit nicht mit vermehrtem Schwergewitterpotenzial im Friihjahr
zu rechnen ist. Ein dhnliches Bild ergibt sich fiir 48°N 22°O, Abb. 7.22.
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Abbildung 7.23: Mittlerer Jahresgang der Korrelation CAPE vs. DLS (links) und qu vs.
Tgoo—s00 (rechts) bei 40°N und 28°0. Die Nummern stellen den 16. des Monats dar (16. Janu-
ar, 16. April, 16. Juli, 16. Oktober), rot: CLM-A1B, schwarz: CLM-C20
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Abbildung 7.24: Mittlerer Jahresgang der Korrelation CAPE vs. DLS (links) und qusp vs.
Tsoo_500 (rechts) bei 50°N und 28°0. Die Nummern stellen den 16. des Monats dar (16. Janu-
ar, 16. April, 16. Juli, 16. Oktober), rot: CLM-A1B, schwarz: CLM-C20

Folgt man nun einer Siid-Nord-Achse, so zeigt sich fiir 40°N 28°0O, Abb. 7.23 die jahreszy-
klisch ausgeprigtesten und mit den hochsten Absolutwerten im Juli verbundenen Tempera-
turgradientwerte (C20: 25 K, A1B: 24,3 K) bei verhiltnismiBig hoher qusr (C20: 7,8 g kg™!,
A1B: 9,5 g kg~!). Warum die CAPE-Werte trotz guter Bedingungen derart gering ausfallen,
kann anhand dieser Graphik nicht geklirt werden. Je weiter man sich auf diesem Breitengrad
nach Norden bewegt, desto stirker dndert sich zunéchst das Bild. Fiir 50°N 28°0 (Abb. 7.24)
erhilt man ein dhnliches wie es sich bei 48°N 28°0 (Abb. 7.22) sich ergeben hatte.



7.6 Jahresgang der Konvektionsmafie an ausgewihlten Gitterpunkten

83

22-Year Mean Annual Cycle - CAPE vs. DLS SN 22-Year Mean Annual Cycle - ML-Q vs. laps_T 60N 280
102 I S Y T B 30 e e B S Mt e
‘ : | _ e ———c20
—AIB ALB
27 -
M
=
w0
’E‘ 324
E' @ 4 7
2] 5 1/:‘—\‘_"\\“1"/,
E § 21 - - o4~ 1
i 1 7
8 10
«©
1 100
o 18 il
L LA
10t —r T o 15 B e e e e e e e e e B B LA e e e
1072 10 10° 10t 107 108 0 2 4 6 8 10 12
CAPE [J/kg] 100 hPa mean mixing ration [g/kg]

Abbildung 7.25: Mittlerer Jahresgang der Korrelation CAPE vs. DLS (links) und qu vs.
Tgoo—s00 (rechts) bei 60°N und 28°0. Die Nummern stellen den 16. des Monats dar (16. Janu-
ar, 16. April, 16. Juli, 16. Oktober), rot: CLM-A1B, schwarz: CLM-C20
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Abbildung 7.26: Mittlerer Jahresgang der Korrelation CAPE vs. DLS (links) und qarr vs.
Tgoo—s00 (rechts) bei 70°N und 28°0. Die Nummern stellen den 16. des Monats dar (16. Janu-
ar, 16. April, 16. Juli, 16. Oktober), rot: CLM-A1B, schwarz: CLM-C20

Bei 60°N 28°0O (Abb. 7.25) und 70°N 28°0O (Abb. 7.26) wird ein weiterer Effekt deutlich:
die DLS nimmt ab je noérdlicher der zu untersuchende Gitterpunkt liegt. Bei sehr geringen
CAPE-Werten im Juli (C20: 6 J kg~!, A1B: 23 J kg!) ist zwar die Anderung der qu,
in einem sich wandelnden Klima noch bemerkbar (C20: 6,2 g kg~!, A1B: 8,1 g kg™!), das
Potenzial zur Ausbildung von Schwergewittern bei derart geringen CAPE- und DLS-Werten
(C20: 8,3 m s, A1B: 8,4 m s7!) jedoch gering.
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Zusammenfassung: Die Kombination der Jahreszyklen fiir die hier untersuchten Para-
meter qur, Tsoo—500, CAPE und DLS sind von ihrer geographischen Situierung und somit
ihrer Breiten- und Langengrade abhingig, wobei in Mitteleuropa die Mittelwerte der CAPE
aufgrund hoher Feuchte in den bodennahen Schichten und einer Instabilitdt zwischen 800
hPa und 500 hPa in den Sommermonaten am Hochsten werden. Vergleicht man den C20-
Kontrolllauf (1979-2000) mit der A1B-Realisierung (2079-2100), so ist im Jahreszyklus eine
Zunahme der Grenzschichtfeuchte (qasr) bei gleichzeitiger Abnahme des vertikalen Tempera-
turgradienten (Tgpo_500) zu erkennen. Trotz Abnahme der Stabilitét fithrt die Zunahme der
qur, weitestgehend zu einer Erhohung der CAPE. Auch die DLS nimmt an den meisten Git-
terpunkten zu, wodurch das Potenzial zur Ausbildung von Gewitterstiirmen in der Zukunft
begiinstigt wird. Allerdings kann anhand dieser Untersuchungen keine Aussage iiber die In-
itilerung 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 beriicksichtig werden muss, die trotz bester konvektionsférdernder Bedingungen die
Initiierung unterbinden kann.

7.7. Jahresgang des Schwergewitterpotenzials fiir
ausgewahlte GroBstadte

Mbogliche Anderungen konvektiver Extremereignisse haben insbesondere auf stark besiedel-
te Gegenden einen erheblichen Einfluss. Um die Wahrscheinlichkeit besser abschéitzen zu
konnen wurden von Trapp et al. (2007) der Jahresgang von Tagen mit giinstigen Umge-
bungsbedingungen zur Ausbildung von Schwergewitter? (NSDEV) an Gitterpunkten ameri-
kanischer Grofistédte fiir zwei Zeitspannen: 2072-2099 (A2) und 1962-1989 (RF) berechnet,
wobei hierfiir die Simulationen eines regionalen Klimamodells (Diffenbaugh et al., 2005)
herangezogen wurden. Fiir die Vereinigten Staaten von Amerika erhielten Trapp et al.
(2007) eine Zunahme der CAPE im A2-Szenario verglichen zum Referenzzeitraum (RF)
flichendeckend iiber nahezu dem gesamten nordamerikanischen Kontinent, wobei sich die
grofiten Unterschiede (A2 minus RF) in der Nihe des Golfs von Mexiko und in den atlanti-
schen Kiistengebieten abzeichneten. Die Zunahme der CAPE kann hierbei auf die Erh6hung
des atmosphérischen Wasserdampfes innerhalb der planetaren Grenzschicht zuriickgefiihrt
werden (Williams und Renno, 1993), was als Konsequenz aus erh6htem Wasserdampftrans-
port resultiert (Held und Soden, 2006). Die lineare Korrelation von CAPE und ¢, ergab
nach Trapp et al. (2007) eine gute Ubereinstimmung von 0.75-0.96.

Fiir den Siidosten Amerikas verdoppeln sich nach Trapp et al. (2007) in der Zukunft (A2)
die NDSEV in den Friihlings- und Sommermonaten im Vergleich zur RF-Periode. Dasselbe
zeigt sich fiir New York, wobei sich hierbei die Zunahme auf die Sommermonate beschrankt.
Deutlich geringer fallen die Anderungen aufierhalb der Kiistengebiete (Golf von Mexiko und
Atlantik) aus, da hier die bodennahen Feuchte aufgrund der fehlenden Quellen keine starke
Zunahme erfahrt, so auch in Chicago, wo sich im Vergleich zu RF nur eine schwache Zunahme
abzeichnet (Abbildungen nicht gezeigt).

Znumber of days in which these severe thunderstorm conditions occur
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Abbildung 7.27: Grofstidte in Europa, an denen die Anderung des Schwergewitterpotenzials
berechnet wurde.

Da nun die Anderung des TSP an Gitterpunkten européischer GroBstéidte abgeschiitzt 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 konnte zu einer
Zunahme von unorganisierten Gewittern fithren, die zwar erhebliche Niederschlagsmengen
mit sich fithren, sich aber auch schnell wieder auflosen und daher kein grofleres Unwetter-
potenzial in sich bergen. Bei Trapp et al. (2007) ergab sich eine Zunahme der CAPE bei
gleichzeitiger Abnahme der DLS {iber nahezu dem gesamten Gebiet der USA, was dennoch
in einem Anstieg in der Anzahl der NDSEV und somit in Tagen mit giinstigen Bedingungen
fiir hochreichende Konvektion resultierte.

In meiner Arbeit werden fiir die Gitterpunkte européischer Grofistidte die Anzahl der Ta-
ge untersucht, in denen das Schwergewitterpotenzial (TSP) einen Schwellenwert von 1000
J kg~! iiberschreitet, um anhand der A1B-Realisierung im Vergleich zur Gegenwart (C20)
eine Abschéatzung machen zu kénnen, wie sich die Anzahl der Tage mit hohem Schwergewit-
terpontenzial in der Zukunft an diesen dichtbesiedelten Orten é&ndern wird. Fiir den Norden
wurde Goteborg gewahlt, fiir den Nordosten Nottingham, fiir Mitteleuropa Miinchen, fiir
Westeuropa Trappes und Nimes, fiir Osteuropa Breslau und Bukarest und fiir Siideuropa
Mallorca (Abb. 7.27)

In Abbildung 7.28 sieht man die Jahresginge an den einzelnen Gitterpunkten fiir 12 UTC
und 18 UTC. Die dunkelblauen Balken stellen die Ergebnisse fiir die Auswertungen des C20-
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Abbildung 7.28: Jahresgang an Gitterpunkten européischer Grofistidte (sieche Abb. 7.27) fiir
Anzahl der Tage mit TSP > 1000Jkg 1.

rot: CLM-A1B 12 UTC,

orange:

CLM-C20 18 UTC.

CLM-A1B 18 UTC, dunkelblau: CLM-C20 12 UTC, hellblau:
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Kontrolllaufs um 12 UTC dar, hellblau fiir die anhand C20 ermittelten Ergebnisse um 18
UTC, rot sind die mittls A1B-Realisierung abgeleiteten Ergebnisse fiir den 12 UTC-Termin
und orange die Ergebnisse des Klimaszenarios fiir den 18 UTC-Termin.

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

Am Gitterpunkt Miinchen belduft sich die Anzahl der Tage fiir die Referenzperiode C20
sowohl zum 12 UTC- als auch zum 18-UTC-Termin fiir Mai-Spetember auf Werte grofer
Null. Weist die Anzahl fiir den 12 UTC-Zeitpunkt im Juni in C20 0,2 Tage auf, so zeigt A1B
eine Versechsfachung auf 1,2 Fille pro Monat. Auch zum 18 UTC-Termin ist eine Zunahme
der Fille von 1,1 (C20) auf 1,6 (A1B) zu erkennen. Im August dndert 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) verkniipft ist.

Fiir Breslau nimmt die Haufigkeit im Juni und Juli (C20: 0,4, A1B: 0,9) ebenfalls zu. Die
groffte 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 dhnliches Bild ab,
wobei in Nimes (Abb. 7.28 unten links) der Jahresgang ausgeprégter ist und es bis in den
November zu Tagen mit hohem Schwergewitterpotenzial kommen kann.

Sowohl Trappes als auch Nimes zeigen fiir den Juli die grofite 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
Anderungen am stéirksten fiir 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 d&ndern 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 Miinchen am h&ufigsten giinstige Bedingungen zur Unwetterbildung auf. Im
Juli findet zum 12 UTC-Termin eine Erhéhung von 0,7 (C20) auf 1,5 Tage (A1B) statt.
Auch der 18 UTC-Termin zeigt eine Verdreifachung der Héufigkeit mit 0,3 (C20) auf 0,9
Tage (A1B). Am hiufigsten tritt TSP > 1000 J kg™! 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) &ndert.

Zusammenfassung: Es ist somit bei allen der hier betrachteten Grofistddte von einer
Erhohung in der Anzahl der Tage mit Schwergewitterpotenzial > 1000 J kg~! auszugehen,
wobei die Gegenden, in denen am Héufigsten mit Schwergewittern gerechnet werden muss,
nach dieser Realisierung Miinchen, Breslau, Nimes und Mallorca sind.
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7.8. Anderung der groBriumigen Anstromungsrichtung

Im Folgenden soll eine erste Abschitzung gemacht werden, ob die Anderung des Schwer-
gewitterpotenzials auf das haufigere beziehungsweise seltenere Auftreten bestimmter Wet-
terlagen, sogenannter CWT?, zuriickgefiihrt werden kann. Zur Ableitung der Wetterlagen
wurde die Wetterlagenklassifikation nach Lamb und Weiss (1972) verwendet, welche mittler-
weile in vielen européischen Klimastudien zum Einsatz kommt. Urspriinglich wurde diese im
Jahr 1972 fiir die Britischen Inseln erstellt. Anhand der Stirke, Scherung und Richtung des
geostrophischen Windes bezogen auf einen Gitterpunkt (Abb. 7.29, grofier 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 Stromung unterschieden, so daff 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. Fiir schwach ausgeprigte Muster, die
nicht eindeutig einer der 16 Klassen zugeordnet werden kann, gibt es die Klasse 0, welche fiir
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 Stromungsrichtungen (11-18)
zustande. Exemplarisch bedeutet das fiir die CWT 33/16 eine antizyklonale Umstrémung
(Hochdruckgebiet), wobei die Luftmassen aus westlicher Richtung advehiert werden.

55eN |

45°N |

350N |/

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

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

3Circulation Weather Types
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Tabelle 7.1: Ubersicht der CWT.

Schliissel Anstromungsrichtung Abkiirzung
0 keine Richtungskomponente

11 Nordost NE
12 Ost EE
13 Stidost SE
14 Sid SS
15 Stidwest SW
16 West WW
17 Nordwest NW
18 Nord NN
32 Zyklonal 7Y
33 Antizyklonal AZ

bung des Bezugspunktes innerhalb Deutschlands keine wesentlichen Verdnderungen in der
Statistik bewirkt und daher die leichte Verschiebung gegeniiber dem Gitterpunkt Miinchen
vernachléssigt werden kann.

In Abbildung 7.30 ist die absolute Anzahl der CWT-Tage fiir den vergangenen Zeitraum
(1979-2000, C20, blaue Balken) wie auch den zukiinftigen (2079-2100, A1B, rote Balken)
aufgetragen. Am héufigsten 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), 53/0 (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 Stromungsmuster entweder keiner genauen Klasse zugeordnet
werden konnte (CWT 0) oder Anstromungen aus westlichen- (16) bzw. nordwestlichen (17)
Richtungen vorlagen, mit zeitweiser zyklonaler (32) oder antizyklonaler Rotationskompo-
nente (33).

Neben dem Interesse, wie sich der groffiraumige Luftmassentransport in der Zukunft &ndern
wird, gilt das Hauptaugenmerk vor allem den Stromungsmustern, die oftmals mit grofiem
Schwergewitterpotenzial in Verbindung gebracht werden kénnen, um eine Einschitzung
zu erhalten, ob vermehrt mit konvektiven Extremereignissen aufgrund der Anderung von
grofirdumigen Stromungsmustern zu rechnen ist. Im Folgenden wurden fiir die Konvektions-
mafle das Gebietsmittel aus 3 x 3 Gitterpunkten um den Miinchner Gitterpunkt angefertigt.

Betrachtet man zuniichst die absolute Anzahl der Tage, in denen CAPE = 0 J kg™! 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~! detektiert werden, fiir die CWT
33/0 (antizyklonale Stromung ohne definierbare Anstrémungsrichtung) 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 diirften. Zudem wird die CWT 33/0
haufiger in der Zukunft auftreten, da insgesamt rund 30% der zukiinftigen Sommermonats-
tage (Abb.7.30) von diesem Stromungsmuster dominiert werden. Es kann somit davon aus-
gegangen werden, dass bei der Hochdrucklage ohne klar definierbare Anstromungsrichtung
Schwergewitter seltener auftreten werden.
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Abbildung 7.30: Anzahl der-Tage in Sommermonaten JJA (insgesamt 2024 Tage) fiir die

Zeitraume 1979-2000 (blaue Balken) und 2079-2100 (rote Balken).
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Fiir die CWT 16, die eine reine Westlage darstellt, geht die absolute Anzahl der Tage mit
CAPE = 0 J kg~! von 95 Tage (C20) auf 75 Tage (A1B) zuriick. Hierbei sind sowohl in der
Vergangenheit (C20) als auch in der Zukunft (A1B) fiir ca. 27% der Tage die Bedingungen
zur Auslésung von Schwergewittern nicht gegeben. Ahnlich verhilt es sich fiir die CWT 17,
bei der die Luftmassen aus dem Nordwesten advehiert werden, wobei diese Wetterlage deut-
lich seltener auftritt. Bei der CWT 0 ergibt sich in der Anzahl der Tage ohne CAPE ein
deutlicher Riickgang von 40 auf unter 10 Tage, was einem Riickgang der relativen Haufigkeit
von 25% (Abb. 7.32 oben links) auf knapp iiber 5% in dieser CAPE-Klasse entspricht. In C20
galten die CWT 32/1/ und 33/14 mit zykloner beziehungsweise antizyklonaler Rotations-
komponente und Anstromungsrichtung aus siidlichen Richtungen als sehr stabile Wetterlage,
da die relative Haufigkeit der Tage mit CAPE = 0 J kg—! sich auf iiber 50% beziehungs-
weise 75% (Abb. 7.32 oben links) beliefen. Dies allerdings unter dem Vorbehalt, dass diese
CWT extrem selten auftraten und es sich somit um Artefakte, also nicht-signifikante Er-
eignisse handeln kann. Die CWT 33/16, welche die antizyklonale Rotationskomponente mit
Luftmassentransport aus Westen verbindet, wird im A1B-Zeitraum in iiber 40% der Tage
mit CAPE = 0 J kg~! in Verbindung gebracht, was gegeniiber C20 eine Zunahme von 10%
entspricht. Somit werden die Bedingungen unter dieser Wetterlage stabiler, die Bildung von
CAPE unterbunden.

Im Folgenden werden nun CWT-Tage mit hohen CAPE-Werten (CAPE = 1000-10000 J kg1,
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Abbildung 7.31: Absolute Anderung der Anzahl der CWT-Tage bezogen fiir CAPE=0 J kg~!
(oben links), CAPE=1000-10000 J kg~! (oben rechts), TSP=100-1000 J kg~! (Mitte links),
TSP=1000-10000 J kg—! (Mitte rechts), CIN=100-1000 J kg—! (unten links). C20: blaue Balken,
A1B: rote Balken.

Abb. 7.31 oben rechts) betrachtet. Hier zeigt sich eine Zunahme bei der CWT 33/0 von 42
Tagen (C20) auf 58 Tage (A1B), was durch vermehrte Hiufigkeit dieser Wetterlage jedoch
lediglich in einem leichten Anstieg der relativen H&ufigkeit von Tagen mit hohen CAPE-
Werten (9%, Abb. 7.32 oben rechts) resultiert. Da in der Klasse mit CAPE = 0 J kg~! in
knapp 50% (Abb. 7.32 oben links) der Ereignisse mit CAPE-losen Tagen gerechnet 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 wiahrend dieser CW'T deutlich seltener zu Tagen mit CAPE =0 J
kg=! kommt, findet eine Verlagerung in der Auftretenshiufigkeit zu mehr Tagen mit hohen
CAPE-Werten und somit der moglichen Ausbildung von Schwergewittern statt. In Zukunft
werden in dieser CAPE-Klasse deutlich weniger Ereignisse wiahrend der CWT 17 auftreten,
wo ein Riickgang von 17 Tage (C20) auf 5 Tage (A1B) verzeichnet wird, wodurch die relative
Haufigkeit der Tage mit hohen CAPE-Werten bei dieser CWT auf unter 5% fillt. 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 Héufigkeit von CAPE = 0
J kg~ '-Ereignissen. Insbesondere weist hier die relative Haufigkeit eine Anderung 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 Haufigkeit der Tage, welche mit hohen CAPE-Werten einherging
im Vergleich zum C20-Zeitraum von 5% in der A1B-Periode auf knapp iiber 40% ansteigt.
Die beiden CWT, die sowohl in der Vergangenheit als auch in der Zukunft an keinem Tag
zu hohem CAPE-Potenzial fithrten, sind die CWT 32/14 und 82/18, die in ihrer absoluten
Héufigkeit extrem selten auftraten und daher keine signifikante Aussagekraft haben, aber
nach dieser Untersuchung auch in der Zukunft als stabil angesehen werden koénnen.

Das moderate (TSP = 100-1000 J kg~!, Abb. 7.31 Mitte links) und hohe Schwergewitterpo-
tenzial (TSP = 1000-10000 J kg~*, Abb. 7.31 Mitte rechts) #hnelt 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 begiinstigt.
Da diese Arbeit vor allem an konvektiven Extremereignissen und somit der Ausbildung von
Schwergewitterpotenzial interessiert ist, wird zunéchst das Augenmerk auf die extremalen
TSP-Werte (1000-10000 J kg~!) gerichtet. Hierbei zeigt sich, dass insbesondere bei den CWT
0, 16, 32/0 und 33/0 die Bedingungen zur Ausbildung von Schwergewittern giinstig 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 Haufigkeit dieser Extremereignisse sich auf knapp 5%
wihrend dieser Wetterlage belauft (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 giinstigen Bedingungen fiir Schwergewitterbildung
kam, versechsfacht sich die Haufigkeit auf 12 Tage in A1B, was einer Zunahme in der rela-
tiven Haufigkeit von 2% auf knapp unter 15% entspricht. Bei dieser Wetterlage kommt es
in der Zukunft somit deutlich haufiger zur Ausbildung von giinstigen Bedingungen hochrei-
chender Konvektion. Wahrend die CWT 33/0 im C20-Zeitraum 7 Tage und wihrend des
A1B-Zeitraums 13 Tage dieser TSP-Klasse zuordnet und diese Wetterlage zudem auch in
ihrer absoluten Haufigkeit von ca. 450 Tagen (C20) auf knapp iiber 600 Tage der moglichen
2024 Tage zunimmt, so werden sich die Tage mit sehr hohen TSP-Werten nur auf knapp
iber 2% belaufen. Die grosste relative Haufigkeit fiir hohe TSP-Werte weist die 32/15 mit
ca. 20% auf, wobei hierbei das extrem seltene Auftreten (Abb. 7.30) beriicksichtig werden
muss.

Durch die Betrachtung eines Gebietes von 3 x 3 Gitterpunkten iiber einen Zeitraum von
22 Jahren ist es schwierig eine gesicherte Aussage iiber den genauen Zusammenhang von
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Abbildung 7.32: Relative Anderung der Anzahl der CWT-Tage bezogen fiir CAPE=0 J kg~!
(oben links), CAPE=1000-10000 J kg~! (oben rechts), TSP=100-1000 J kg~! (Mitte links),
TSP=1000-10000 J kg—! (Mitte rechts), CIN=100-1000 J kg—! (unten links). C20: blaue Balken,
A1B: rote Balken.

Schwergewitterpotenzial und CWT zu geben. Aussagekriiftiger, da die Ereignsise haufiger
auftreten, diirfte das Bild fiir die moderaten TSP-Werte (100-1000 J kg~*, Abb. 7.31 Mitte
links) sein. Hierbei zeigt sich, dass bei der CWT 0 die absolute Anzahl der Tage inner-
halb dieser TSP-Klasse von knapp iiber 60 auf 110 Tage zunimmt, die relative Haufigkeit
somit von ca. 40% auf iiber 70% ansteigt. Bei dieser unklassifizierbaren Wetterlage kommt
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es in der Zukunft somit in drei von vier Fillen zur Ausbildung von moderatem oder ho-
hem Gewitterpotenzial. Die CW'T, 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 Haufigkeit von iiber 80% mit
moderaten TSP-Werten gekoppelt sind, diese jedoch sehr selten auftreten. Bei einer Zunah-
me von knapp 12 Tagen (C20) auf itber 30 Tage kommt es bei der CWT 12, die eine reine
Anstromungsrichtung aus Osten vorgibt, bereits in knapp 55% der Félle zu giinstigen Bedin-
gungen fiir die Gewitterbildung. Bei der CWT 15, der Luftmassenadvektion aus Siidwesten,
nimmt die Anzahl der Tage von 37 (C20) auf knapp unter 60 Tage (A1B) zu, wodurch die
relative Haufigkeit von ca. 40% auf 75% steigt (Abb. 7.32 Mitte links). Obwohl die CWT
33/0 deutlich haufiger mit moderaten TSP-Werten einhergeht, gehen, bezogen auf die ab-
solute Héufigkeit, die Tage mit giinstigen Bedingungen auf unter 30% zuriick. Gegenlédufig
hierzu das Bild der CWT 32/0, die mit 32 (C20) Tagen auf 55 Tage (A1B) zwar nicht hiufig
auftritt, bei deren Zirkulationsmuster jedoch in 60% der Félle, wenn man die 15% der hohen
TSP-Werte noch hinzu nimmt, sogar in 75% der Félle die Gewitterbildung begiinstig wird.
Die Wetterlagen, die im C20-Zeitraum noch héufig 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~! eingeteilt, wobei diese
am héufigsten 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 iiber 60% der CWT-Tage die CIN sehr hoch sein. Vor allem die
Mischklassen (sowohl zyklonal als auch antizyklonal) mit den Anstréomungsrichtungen Stidost
(13), Siid (14) und Siidwest (15) fithren in 40-90% der CWT-Tage (Abb. 7.32 unten) zur
Ausbildung sehr hoher CIN-Werte, wobei die Haufigkeit, mit der diese CW'T auftreten, iiber
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 Eintrittshaufigkeit von knapp 90% gilt
die CWT 14, deren Advektion aus Siiden zwar meist zur Ausbildung einer hohen konvekti-
ven Sperrschicht fithrt, aber auch die Ausbildung von moderaten und schweren Gewittern
begiinstigt. Bei der 32/0, bei der die Gewitterbildung mit einer Wahrscheinlichkeit von 60%
abgeschétzt wurde, bildet sich lediglich in ca. 30% der Félle hohe CIN-Werte.

Zusammenfassung: Es wurde gezeigt, dass sich die Auftretenshiufigkeit einzelner CWT
zwischen dem C20- (1979-2000) und A1B-Zeitraum (2079-2100) veréndern wird. Vor allem
wurde hierbei das Augenmerk auf die Anderung der CWT-Tage mit SchwerGewitterpoten-
zial untersucht, um die bisher gewonnen Ergebnisse zu untermauern und einen moglichen
Grund fiir 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 6fters auftreten werden,
was die gewonnen Aussage unterstreicht, dass zwar die Bedingungen fiir konvektive Extre-
mereignisse sich verbessern, die erh6hte CIN jedoch die tatséichlichen Auslosung unterbinden
kann. Hierfiir miisste der temporire Zusammenhang dieser beiden Groflen untersucht wer-
den, inwiefern hohe TSP-Werte zeitgleich mit hohen CIN-Werten auftreten. Ein dhnliches
Bild ergab sich fiir die CWT 1/, die eine reine Anstromung aus Siiden darstellt und die
in nahezu 85% der Tage sowohl erhohtes Gewitterpoztenzial als auch hohe CIN-Werte auf-
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weist. Allerdings zeigt die absolute Auftretenshiufigkeit dieser Wetterlage eine Abnahme.
Sehr stabil wird die CWT 32/14 und 33/1/ 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 Abschiitzung beziiglich der zukiinftigen Anderung des Schwer-
gewitterpotenzials zu geben, wie es sich bedingt durch verdnderte atmosphérische Bedingun-
gen aufgrund eines sich wandelnden Klimas ergibt. Zur Abschéitzung wurden Konvektions-
mafe wie die Mized-Layer Convective Available Potential Energy (MLCAPE), die vertikale
Windscherung zwischen Boden und 6 km tiber 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 gréflerer Unsicherheit
behaftet sind als die grofiraumigen atmosphérischen Felder wie Temperatur, Feuchte, Druck
und Wind (IPCC et al., 2001). Dies héngt unter anderem damit zusammen, dass aufgrund
der begrenzten Rechenleistung Klimamodelle (im Vergleich zu Wettervorhersagemodellen)
ihre horizontale Auflésung nur bedingt reduzieren kénnen.

Die Methode, konvektive Extremwetterereignisse mittels Mafizahlen zu untersuchen (fiir
Nordamerika von Brooks et al. (2003); Trapp et al. (2007) und Marsh (2009) durchgefiihrt)
konnte in dieser Arbeit fiir Europa bestétigt werden. Sowohl in der Haufigkeit wie auch in der
GroBenordnung von CAPE und DLS zeigten sich Unterschiede zu den konvektiven Extremer-
eignissen in Amerika. Eine mogliche Erklarung fiir 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
grofiskalige Prozesse wie Grofiwetterlagen eine nicht unerhebliche Bedeutung zukommt.

Um die Anderung des Schwergewitterpotenzials in einem sich wandelnden Klima zu untersu-
chen, wurde groBskalig die Anderung des multisaisonalen Mittelwertes unterschiedlicher Kon-
vektionsmafle mittels Zeitscheibendifferenzanalyse fiir das Gebiet Europa untersucht. Zudem
wurden Parameterkorrelationen an einzelnen Gitterpunkten durchgefiihrt. Hierbei sollte die
genauere Untersuchung des Jahresganges zum Versténdnis der klimatologischen und geogra-
phischen Verteilung helfen und eine Abschétzung liefern, wie sich die atmosphérischen Ge-
gebenheiten innerhalb eines Jahres wie auch im Vergleich Zukunft zu Vergangenheit dndern
werden.

Meine Untersuchungen fiihrten zu folgenden Resultaten:
e Durch die Zunahme der Temperatur und Feuchte in der Grenzschicht und eine

Anderung der vertikalen Windscherung verbessern sich die Bedingungen fiir hochrei-
chende und langlebige Konvektion.
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e Im Vergleich zu den Vereinigten Staaten von Amerika sind und bleiben die Bedingun-
gen zur Ausbildung von Schwergewitterpotenzial nicht in den Ubergangsjahreszeiten,
sondern in den Sommermonaten am giinstigsten.

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

e 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 Auslésung von
Schwergewittern kommt, diese aber im Falle von Initiierung ein héheres Unwet-
terpotenzial in sich bergen.

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

8.2. Ausblick

Mit dieser Arbeit wurde die Basis fiir weiterfiihrende Studien geschaffen. Daher mochte ich
im Folgenden einige meiner Ergebnisse in Zusammenhang mit moglichen weiterfithrenden
Arbeiten stellen:

Es wurde gezeigt, dass Konvektionsmafle auch anhand von Datensétze eingeschrinkter ver-
tikaler Auflosung reprasentativ berechnet werden kénnen. Dieses Ergebnis erhielt ich durch
eine Vergleichsstudie, in der bei der Berechnung der Konvektionsmafie ERA-40 Re-Analysen
gleicher zeitlicher und horizontaler, aber unterschiedlicher vertikaler Auflosung (60 Modell-
flichen (ML) / 13 Druckflichen (PL)) verwendet wurden. Der Vergleich der ermittelten
CAPE- und CIN-Werte zeigte, dass sowohl zu den unterschiedlichen Tageszeiten wie auch in
Abhéngigkeit der geographischen Lage (Land-See-Verteilung) sowohl der Wertebereich als
auch die Haufigkeit der Initiierung zwar variieren, die ermittelten Differenzen zu den Absolut-
werten jedoch gering ausfielen. Ein zusétzlicher 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 iiber eine Flidche von
1.125° x 1.125° zwar unterschétzte, der zeitliche Verlauf der Maxima und Minima sich jedoch
entsprachen.
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= Da die verwendeten CLM-Daten zwar auf einer deutlich hoheren horizontalen, jedoch
weitaus geringeren vertikalen Auflosung basieren, wire als weiterfithrende Arbeit zu
untersuchen, inwiefern sich bei ERA-40-Reanalysen eine weitere Reduzierung der ver-
tikalen Drucklevel auf die sechs Hauptdruckflachen (1000 hPa, 925 hPa, 850 hPa, 700
hPa, 500 hPa, 200 hPa) auf die Berechnung der Konvektionsmafle auswirkt.

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

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

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

Dass es auch bei dieser Methode zu einer Verdnderung des Temperatur- und Feuchteprofils
infolge des implementierten Konvektionsparametrisierungsschema kommt, ist bekannt und
muss bei der Interpretation beriicksichtigt 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
Riickgang in den Ereignissen gleichgesetzt. Diese Aussage beruht auf der Annahme, dass
sich CIN und Triggermechanismus nicht im selben Mafle &ndern.

= Um diese Annahme zu festigen, wére ein Vergleich zwischen der notwendigen Auf-
triebsgeschwindigkeit innerhalb einer Gewitterzelle (iiber CIN-Beziehung w,,;, zwi-
schen pror und prre) und der vom Modell simulierten Vertikalgeschwindigkeit ange-
dacht.

Dabei muss, bedingt durch die horizontale Auflosung, eine Unterschiatzung der simulierten
Vertikalgeschwindigkeit berticksichtigt werden. Dieser Arbeitsschritt ist im Projekt STEP-
CLIM (,,Severe Thunderstorm Evaluation and Predictability in Climate Models“) im BMBF-
Forderschwerpunkt MiKIiP (,, Mittelfristige Klimaprognosen*) geplant.

In der vorliegenden Arbeit wurde ein Ensemble des Klimaszenario CLM-A1B betrachtet.
= Um die gewonnene Aussage statistisch zu untermauern, wére es wiinschenswert, weitere
Ensembles heranzuziehen.

= Interessant wire hierbei auch die erhaltenen Ergebnisse mit den Auswertungen anderer
Klimamodelle zu vergleichen.
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Die Untersuchung des Zusammenhangs zwischen Grofiwetterlagen 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-
stromungsrichtung aus Siiden vorliegt (CWT 14). Beide Wetterlagen nehmen auf Basis des
CLM-A1B-Szenarios zwar zukiinftig in ihrer absoluten Auftrittshdufigkeiten 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 giinstig sein
miissen, wéire dariiber 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 koénnen.

= Sinnvoll wire hierbei mittels Riickwértstrajektorien Aufschluss iiber 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 fiir den
Zeitraum 1958-2009 fiir den amerikanischen Kontinent nach meteorologischen Treibern fiir
Anderungen 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.

AbschlieBend mochte ich vorschlagen, zukiinftig insbesondere auch die Gebiete zu untersu-
chen, die in Bezug auf konvektive Extremereignisse bislang unerforscht blieben, von diesen
jedoch haufig in Mitleidenschaft gezogen werden. Ein Fokus dafiir wiren die siidostasiatischen
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 Anderung von Kohlendioxid (CO,), Methan (CH,), Distickstoffoxid
(N20), Ozon (O3) und Fluorkohlenwasserstoffe (FCKWs) (Abb. A.1 links) resultiert. Hierfiir
wurden anhand der beobachteten Konzentrationen fiir den Zeitraum 1860-2000 Gegen-
wartslaufe erstellt und anschliefend anhand der unterschiedlichen Emissionsszenarien neue
Konzentrationswerte von 2001-2100 im Klimamodell vorgeschrieben. Auch im 6kologisch-
orienierten B1-Szenario wird sich der COq-Konzentrationswert im Vergleich zum vorindus-
triellen Wert (280 ppmv) bis Ende des Jahrhunderts verdoppeln (550 ppmv) und zu einer
Erhohung der Globaltemperatur von bis zu 1,9 K fithren. Bei dem in dieser Arbeit verwen-
deten Emissionsszenario A1B beléduft sich die Erhohung der Globaltemperatur bis Ende des
20. Jahrhunderts auf 2,9 K. Emissionsszenario A2 geht von einer Erhéhung um bis zu 3,6 K
aus.

Qualitative Tests von Klimamodellen verlaufen in der Regel wie folgt: Zuerst werden die ein-
zelnen Modellkomponenten (Atmosphére, Ozean) entwickelt und optimiert, anschlieend die-
se mit beobachteten Randbedingungen (Meeresoberflichentemperaturen, Meereis) der 1980-
er und 1990-er Jahre angetrieben. Das daraus resultierende Klima wird mit dem beobachte-
ten verglichen, wobei insbesondere auf die Stabilitdt und auf jene Phdnomene geachtet wird,
welche direkt von den Kopplungsprozessen abhéngen, wie beispielsweise die von Jahreszei-
ten abhéngige Meereisverteilung oder El Nino-/El Nina-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
konnen natiirliche Oszillationen wie die Temperaturschwankungen von Jahr zu Jahr nur in
ihren statistischen Eigenschaften (H&ufigkeit, Amplitude), nicht aber in der beobachteten
Abfolge wiedergegeben werden.

Fiir das CLM stellte sich heraus, dass lingerfristige Trends infolge der Anderung des exter-
nen Antriebs (z.B. COy-Anstieg), aber auch kurzfristige Temperaturdnderungen (z.B. nach
Vulkanausbriichen) reproduzierbar sind. Die Zunahme der Treibhausgaskonzentrationen und
Anderungen der Schwefelemissionen fithren im Modell zu einer globalen Erwiirmung. Die Zu-
nahme bezieht sich hierbei auf das Mittel der Jahre 1961-1990. Die geographische Verteilung
der jahrlichen Temperaturdnderungen (nicht gezeigt) ergab, dass sich sowohl im Szenario
A1B wie auch B1 die Kontinente schneller autheizen als die Ozeane. Besonders ausgeprégt
ist die Erwérmung in hohen nérdlichen Breiten, in denen die Ausdehnung von Schnee- und
Meereisflichen abnimmt und somit ein grofler Teil der solaren Einstrahlung in Wérme um-
gewandelt wird, was wiederum zu einem Temperaturanstieg fiihrt (Eisalbedo-Temperatur-
Riickkopplung).

Schwichere Warmetransport wirkt der allgemeinen Erwérmung entgegen, so dass sich im
Bereich des Nordatlantiks nur geringe Erwérmungsraten feststellen lassen. Durch die globa-
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Abbildung A.1: Zeitlicher Verlauf unterschiedlicher CO2-Konzentrationen fiir 1970-2100 (links)
und die damit korrelierte Temperaturerh6hung (Quelle: IPCC (2007)).

le Erwédrmung steigen die Verdunstungsraten an, was in erhhtem Niederschlag resultiert.
Somit nehmen in allen Szenarien die jdhrlichen Niederschlige mit der Zeit zu und wach-
sen bis 2100 im Mittel um 5% (B1) und 7% (A2, A1B) gegeniiber dem Mittelwerte der
Periode 1961-1990 an. Hohere Niederschlige werden vorzugsweise iiber dem Aquator und
den hohen Breiten auftreten, geringere vor allem iiber den Subtropen (Mittelmeergebiet),
was zu verstirkten Gegensitzen zwischen trockenen Klimazonen (Subtropen) und feuchten
Klimazonen (Tropen, hohen Breiten) fiihrt.

Die grofirarumige Ozeanzirkulation im Atlantik spielt eine wichtige Rolle fiir das europiische
Klima. Die sogenannte thermohaline Zirkulation verfrachtet nahe der Oberfliche warme
Wassermassen aus den Tropen nach Norden und kalte Wassermassen in grofier Tiefe nach
Siiden. Eine verringerte Wasserdichte in den oberflichennahen Schichten der hohen Brei-
ten durch Erwdrmung oder SiiBwasserzufuhr infolge erhohter Niederschlige wiirde diese
Umwilzbewegung storen. Die Klimasimulationen zeigen fiir das 21.Jahrhundert eine deutli-
che Reduzierung, jedoch nicht das Aussetzen der Zirkulation.

Die Hurrikan-Saison des Jahres 2005 zeigte das Schadenspotenzial extremer tropischer
Stiirme auf. Ob diese Stiirme in einem wirmeren Klima mit héherer Wassertemperatur
an Haufigkeit oder Intensitdt zunehmen, ist in der Wissenschaft umstritten. Das liegt un-
ter anderem daran, dass die Maschenweite heutiger Klimamodelle von typischerweise 100-
200 km nicht ausreicht, um tropische Stiirme realistisch zu simulieren. Daher wird die Ge-
samtzahl systematisch unterschéitzt und Windgeschwindigkeiten iiber 118 km pro Stunde
nicht erreicht. Die Klimaprojektionen des 21. Jahrhunderts zeigen mit zunehmender globa-
ler Erwéirmung eine Abnahme in der Héufigkeit und eine leichte Zunahme in der Stirke
tropischer Stiirme.

Dass Ergebnisse, die sich auf Klimasimulationen stiitzen, mit gewisser Vorsicht betrachtet
werden miissen, zeigen die Untersuchungen von Jacob et al. (2007), Jaeger et al. (2008),
Terink et al. (2009) und Piani et al. (2010), die das Klimawandelsignal verschiedener re-
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gionaler Klimamodelle in Bezug auf systematische Abweichungen! in den Modellergebnissen
untersuchten. Die Analysen konzentrierten sich hierbei auf die bodennahe Lufttemperatur
und den Niederschlag iiber Land sowie die Jahreszeiten Sommer und Winter. Es zeigte sich
ein Warm Bias im Vergleich zu den CRU?-Beobachtungen in beiden Jahreszeiten mit ei-
ner Tendenz zum Cold Bias in den Ubergangsjahreszeiten Frithling und Herbst. Im Winter
belaufen sich die Unterschiede auf ca. 1 K, im Sommer stimmen die Simulationen weitge-
hend mit den Beobachtungen iiberein, wobei die Variabilitéit der modellierten Temperaturen
hoher ist. Regionen mit einem warmen (kalten) Bias werden im Winter zu nass (trocken)
simuliert. Im Sommer verhélt sich der Zusammenhang umgekehrt, was zu einer Kopplung
eines warmen (kalten) Bias mit trockeneren (feuchten) Regionen fiithrt. 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 nidher un-
tersucht, in weiterfithrenden Studien allerdings beachtet werden sollte, ist, dass viele Atmo-
sphirenmodelle den Niederschlag iiber 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 Mafles gerade fiir die prézise Simulation
von konvektiven Prozessen wie beispielsweise dem Tageszyklus von grofier Bedeutung ist
(Zhang, 2003; Dai und Trenberth, 2003; Bechtold et al., 2004).

lengl.: 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-
menhéngt, typischerweise einige Meter bis einige Dekameter im Durchmesser, vom Unter-
grund aufwirts reichend, aber ohne Verbindung mit einer Wolke. Er wird sichtbar durch
von der Erde aufgewirbeltes Material (Staubteufel) oder durch Wassertrépfchen (Wasserteu-
fel). Solche Kleintromben entstehen durch starke Temeperaturunterschiede zwischen Erd-
oberflache und der dariiber liegenden Luft. Senkrechte Wirbel im Lee von Objekten (z.B.
Gebauden) werden hier nicht zu den Kleintromben gezéhlt.

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

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

Starkregen: Starkregen hier definiert als Regen, der in solchen Mengen fillt, dass signi-
fikante Schiden entstehen, oder aber dass ohne Schidden Regenmengen beobachtet wurden,
die auflergewohnlich fiir die betrachtete Region sind.

grofler Hagel: Hagelfall mit KorngréBen von 2 cm oder mehr (entlang der lingsten Achse
des Hagelsteins) bzw. kleinere Hagelkorner, 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-
oberfliche und einer konvektiven Wolke erstreckt, und der durch Tropfchenkondensation
und/oder aufgewirbeltes Material (bei Wasserhosen: Gischt) ganz oder teilweise sichtbar
wird.

schwere Windboée : Eine schwere Windboe ist eine Bée mit einer Spizengeschwindigeit
von mindestens 25 m s~! bzw. mit Schiiden, die Geschwindigkeiten von 25 m s~! oder mehr
plausibel erscheinen lassen.
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Abbildung B.1: ESWD-Meldungen in Deutschland fiir den Zeitraum 01.01.2010 bis
22.11.2010. : Gewitterboden, rot: Tornados, griin grofler Hagel, blau: Starkniederschlag, pink:
Boenfrontwirbel, orange: Staubteufel (Quelle: http://www.essl.org/ESWD/).
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C. Abbildungssammlung

C.1. Erganzung zu Kapitel 5
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Abbildung C.1: Vertikalprofile am Miinchner Gitterpunkt fiir den 10. Juli 1984 12 UTC-Termin.
oben links: ERA-40 ML-Daten (60 Niveaus), oben rechts: ERA-40 PL-Daten (13 Niveaus), unten:
Original Radiosondenaufstieg der Station Miinchen Oberschleifheim.
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Abbildungssammlung

C.2. Erganzung zu Kapitel 6
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Abbildung C.2: Wie Abbildung 6.10, allerdings fiir 06 UTC.
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Abbildung C.3: Wie Abbildung 6.10, allerdings fiir 18 UTC.
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C.3. Erganzung zu Kapitel 7

Q0.0DI Q0.0‘I

O 0.001 Q 0.001

Abbildung C.4: Signifikanztest anhand des 95%-Konfidenzintervalls fiir CAPE (links oben), DLS
(rechts oben), TSP (links unten) und CIN (rechts unten). Die blau schattierten Flichen geben die
Irrtumswahrscheinlichkeit an.
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Abkiirzungs- und Symbolverzeichnis

‘ Abkiirzung ‘ Bedeutung

AlB, A2, Bl Emissionsszenarien

AR4 Fourth Assessment Report

B thermischer Auftrieb

BMBF Bundesministerium fiir Bildung und Forschung

CAPE Convective Available Potential Energy

CIN Convective Inhibition

CLM-A1B Emissionsszenario A1B des CLM fiir 2079-2100

CLM-C20 Klimakontrolllauf des CLM fiir 1979-2000

CLM-C20gga Klimakontrolllauf des CLM mit horizontaler Auflésung 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 Atmosphére/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 Modellflichen

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 Druckflichen

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 GaufBlsches Gitter mit 192 x 94 Gitterpunkten
T159 Gauflsches Gitter mit 320 x 160 Gitterpunkten
USA United States of America
uTC Universal Time Coordinated
VTPR Vertical Temperature Profile Radiometer
WLA Warmluftadvektion

GroBen in lateinischen Buchstaben

‘ Symbol ‘ Bedeutung ‘
C spezifische Warmekapazitit Fliissigwasser
Cpd spezifische Warmekapazitit bei konstantem Druck fiir tro-
ckene Luft
Cpv spezifische Warmekapazitat Wasserdampf
CO, Kohlendioxid
CH,4 Methan
e Dampfdruck
€5 Sattigungsdampfdruck
Fy, Reibungskraft
g Gravitationsbeschleunigung
i Zahlindex
L, latente Warme
Lo latente Wéarme der Verdunstung am Tripelpunkt
N2 Distickstoff
N,O Distickstoffoxid
O3 Ozon
p Druck
P Abweichung von gemitteltetem Druck
D gemittelter Druck
Po Druck auf 1013 hPa
Psfe Druck an der Oberflache
PLNB Druck am LNB
PLCL Druck am LCL
PLFC Druck am LFC
PML Druck gemittelt iiber untersten 100 hPa
q spezifische Feuchte
qmL spezifische Feuchte gemittelt iiber untersten 100 hPa
r Mischungsverhéltnis
R ideale Gaskonstante




C.3 Ergéinzung zu Kapitel 7

113

‘ Symbol ‘ Bedeutung ‘
Ry ideale Gaskonstante bei trockener Luft
Ty Sattigungsmischunhsverhéltnis
RH relative Feuchte
t Zeit
T Temperatur
T, Temperatur der Umgebung
Tar Temperatur gemittelt iiber untersten 100 hPa
Ting Temperatur am LNB
Trer Temperatur am LCL
Trrc Temperatur am LFC
T, Temperatur des Luftpaketes
T, rer Temperatur der Umgebung
T, virtuelle Temperatur
T Abweichung von gemitteltetem virtuellen Temperaturwert
T, gemittelte virtuelle Temperatur
Ty virtuelle Temperatur der Umgebung
Ty virtuelle Temperatur des Luftpaketes
To,, Temperatur auf 2m Hohe
Tds,, Taupunkt auf 2m Hohe
u zonale Windkomponente
w gemittelter zonaler Wind
Us fe zonaler Wind an der Erdoberfliche
Wikm zonaler Wind 1 km iiber Erdoberflache
Ugkm, zonaler Wind 6 km iiber Erdoberflache
Vefe meridionaler Wind an der Erdoberflache
Vikm meridionaler Wind 1 km tiiber Erdoberflache
Vekm meridionaler Wind 6 km iiber Erdoberflache
w vertikale Windkomponente
Winaz maximale Vertikalgeschwindigkeit
Z Hohe
Zo Gleichgewichtszustand
71 untere Integralgrenze
Zo oberer Integralgrenze
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Abbildungssammlung

GroBen in griechischen Buchstaben

‘ Symbol ‘ Bedeutung
Ap Differenz zwischen zwei Druckflachen
0 vertikaler Temperaturgradient
I teucht feuchtadiabatischer Temperaturgradient
Tirocken trockenadiabatischer Temperaturgradient
K R/c,
p Dichte
0 Abweichung von gemitteltem Dichtewert
D gemittelte Dichte
) Geopotential
0 potentielle Temperatur
0 gemittelte potentielle Temperatur
0. auipotentielle Temperatur
Oe p auivalentpotentielle Temperatur des Luftpaketes
0, potentielle Temperatur des Luftpakets
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