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Numerische Simulation von Starkniederschlagsereignissen
mit mesoskaligen Wettervorhersagemodellen
Uberpriifung mit Radar-Daten und Diagnose der atmosphirischen Wasserbilanz

Konvektive Niederschlagssysteme tragen im Nordalpenraum wesentlich zum sommerlichen Nie-
derschlagsmaximum bei. Die Fahigkeit mesoskaliger Wettervorhersagemodelle, solche Starknie-
derschlagsereignisse zu erfassen, wird in dieser Arbeit untersucht.

Durch den komplementaren Gebrauch von, bisher kaum genutzten, flachendeckenden Radar-
daten und konventionellen Niederschlagsmessungen des BodenmeBnetzes werden Modellergeb-
nisse sommerlicher Niederschlagssysteme fallstudienhaft detailliert iiberpriift. Fiir verschiede-
ne Starkniederschlagsereignisse werden dazu Modellsimulationen mit dem in den 90er Jah-
ren operationellen Modell (DM, Maschenweite 14 km) des Deutschen Wetterdienstes (DWD)
durchgefiihrt. Zur Untersuchung des Einflusses der horizontalen Maschenweite und der Nieder-
schlagsparametrisierung werden ferner numerische Simulationen mit einem hoher aufldsenden
Atmospharenmodell (MC2, Maschenweite 2 km) behandelt.

Anhand diagnostischer Untersuchungen der atmospharischen Wasserbilanz 138t sich auBer-
dem die Herkunft der Feuchtigkeit und die Genese der Niederschlage studieren, die im Som-

mer 1997 das Oder—-Hochwasser auslosten.

Mesoscale, precipitation, weather forecast model, radar

Numerical simulation of heavy precipitation events
using mesoscale weather forecast models
Validation with radar data and diagnosis of the atmospheric moisture budget

Convective precipitation systems contribute substantially to the summertime rainfall maximum
in the northern Alpine region. The capability of mesoscale weather forecast models in capturing
such heavy precipitation events is investigated.

The complementary application of sofar hardly used areal radar data and conventional rain
gauge observations enables a case—study—-type evaluation of summertime precipitation episodes.
Different rainfall episodes are simulated with the former operational model (DM, meshsize
14 km) of Deutscher Wetterdienst (DWD). The influence of the horizontal resolution and the
parameterization of moist convection is subsequently studied with a higher resolution atmo-
spheric model (MC2, meshsize 2 km).

Diagnostic studies on the atmospheric water budget regarding the rainfall episode, which
instigated the Oder—flood in summer 1997, allow an examination of the origin of the moisture

and the genesis of the copious precipitation.
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Zusammenfassung

In dieser Dissertation wird die Fahigkeit mesoskaliger Wettervorhersagemodelle untersucht,
Starkniederschlagsereignisse realistisch zu simulieren. Neben der numerischen Simulation
konvektiver Niederschlagsepisoden ist die Uberpriifung der Modellergebnisse infolge der
variablen Natur des Niederschlags und wegen des diskreten Charakters konventioneller Nie-
derschlagsbeobachtungen eine schwierige Aufgabe. Hier bietet die Kombination von Simula-
tionsergebnissen mesoskaliger Modelle und Mefdaten moderner Fernerkundungsmethoden
neue Moglichkeiten, die Entwicklung sommerlicher Niederschlagsepisoden zu untersuchen.
In dieser Arbeit werden erstmals Wetterradarbeobachtungen zur Validierung numerischer
Modellergebnisse fiir konvektive Starkniederschlagsereignisse im Nordalpenraum angewen-
det.

Dazu wurden mit dem Deutschland—-Modell (DM), welches von Juli 1993 bis Novem-
ber 1999 das operationelle mesoskalige Wettervorhersagemodell des Deutschen Wetterdien-
stes (DWD) war, fiinf sommerliche nordalpine Starkniederschlagsepisoden der letzten Jah-
re nachgerechnet, fiir die geeignete Beobachtungsdaten zur Verfiigung stehen. Zusétzlich
wurden fiir ein mesoskaliges konvektives System, welches auch mit dem DM gerechnet wur-
de, hochauflésende Modellsimulationen mit dem kanadischen nicht—hydrostatischen For-
schungsmodell MC2 durchgefithrt. Die Uberpriifung der Simulationsergebnisse des DM
und des MC2 mit modellunabhéingigen Beobachtungsdaten ermdoglicht sowohl eine Bewer-
tung der einzelnen Modelle als auch eine Einschitzung des Qualitdtsunterschieds, der mit

modernen hochauflésenden Wettervorhersagemodellen erzielt werden kann.

Radarbeobachtungen bilden einen wichtigen Bestandteil der Beobachtungsdatenbasis
dieser Arbeit. Um den Vorteil der flichenhaften Fernerkundungsdaten trotz der darin
enthaltenen quantitativen Unsicherheiten zu nutzen, werden die Radarmessungen meist
qualitativ verwendet. Durch die visuelle Inspektion von simulierten und beobachteten Nie-
derschlagsraten zu verschiedenen Zeitpunkten lassen sich Diskrepanzen der raum—zeitlichen
Niederschlagsaktivitéit zwischen Modell und Beobachtung identifizieren. Zur quantitativen
Uberpriifung der Modellergebnisse werden objektive MaBzahlen berechnet, die auf den be-
obachteten Tagesregenhthen des Bodenmefinetzes des DWD basieren.

Die Uberpriifung der DM—Ergebnisse zeigt, dal das Modell das Gebietsmittel des Tages-
niederschlags in allen fiinf Fillen iiberschitzt (in vier der fiinf Félle betrigt die Abweichung
AP< 15%). Trotz einer Fall-zu-Fall-Variabilitdt deuten sowohl die mit qualitativen als
auch quantitativen Evaluierungsmethoden erzielten Ergebnisse auf eine Unterteilung der
Fallstudien des untersuchten Ensembles in zwei Wetterlagentypen hin, die vom DM mit
unterscheidbarem Erfolg reproduziert werden. Wahrend das DM zum Teil erhebliche Pro-
bleme zeigt, mesoskalige konvektive Systeme realistisch wiederzugeben, reproduziert es die

hochwasserauslésenden Niederschlagsereignisse, die im Bereich eines quasi—stationdren Tro-
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ges durch orographisch verstarkte Hebungsprozesse im Nordalpenraum verursacht wurden.
Das Modell ist in der Lage, verschiedene Anregungsmechanismen zu unterscheiden.

Der Vergleich von Radarbeobachtungen und simulierten Niederschlagsraten zeigt fiir
ein mesoskaliges konvektives System eine zufriedenstellende Ubereinstimmung, verdeut-
licht aber zugleich, dal das DM nicht in der Lage ist, die Position, die Schirfe und die
Intensitdt der Konvektionslinie prizise zu reproduzieren. In einem anderen Fall bilde-
te sich im Modell entlang einer Konvergenzlinie nur schwache Konvektion aus. Es wird
deutlich, da der Feuchtigkeitsgehalt in der bodennahen Troposphére entscheidend fiir die
Bildung feuchter Konvektion im Bereich vom DM simulierter Konvergenzlinien ist. Durch
die Gegeniiberstellung des beobachteten und des simulierten Windfeldes im Umkreis des
DLR-Doppler-Radars in Oberpfaffenhofen kann ein Phasenfehler dieser Konvergenzlinie
festgestellt werden.

Untersuchungen des atmosphérischen Wasserhaushalts der intensiven Regenperiode, die
das Oder—Hochwasser im Sommer 1997 ausléste und vom DM zufriedenstellend reproduziert
wird, identifizieren die Wasserdampfadvektion als entscheidende Quelle der Feuchtigkeit.
Der Beitrag der lokalen Evapotranspiration ist in dem 67.600 km? groBen Untersuchungs-
gebiet gering und betrigt etwa 10 % des Gesamtniederschlags. Durch die Betrachtung der
zonalen und meridionalen Komponenten des Advektionsterms kann die zyklonale Drehung
im Einflufibereich des quasi-stationéiren Tiefdrucksystems nachvollzogen werden.

Die Modellergebnisse der MC2-Simulation demonstrieren schlieflich die Fahigkeit nicht—
hydrostatischer Modelle, komplexe meteorologische Phinomene wie mesoskalige konvektive
Systeme realistisch zu reproduzieren. Im MC2 wird dazu bei einer horizontalen Maschen-
weite von 2km der Niederschlag vollig explizit behandelt. Die im Bereich der Gewitterlinie
vom MC2 simulierten dynamischen und mikrophysikalischen Felder ergeben ein konsisten-
tes Bild und entsprechen konzeptionellen Modellen solcher Squall-lines. Die Bewertung der
rdumlichen Verteilung des Tagesniederschlags mit objektiven Maflzahlen ergibt fiir die hoch-
auflésende MC2-Simulation allerdings nur eine geringfiigige Qualitétssteigerung gegeniiber
der DM-Simulation.

Die in dieser Arbeit untersuchten sommerlichen Starkniederschlagsereignisse zeigen,
dafl das DM bessere Resultate fiir Wettersituationen liefert, die bei hoher relativer Luft-
feuchtigkeit von einem starken groflerskaligen Antrieb gesteuert werden. Insbesondere
die Uberpriifung der raum-zeitlichen Entwicklung der simulierten Niederschlagsfelder mit
flichenhaften Wetterradarbeobachtungen verdeutlicht den Qualitdtsgewinn, der durch die
Anwendung hochauflésender nicht-hydrostatischer Modelle zu erzielen ist. Wahrend das
DM nicht in der Lage ist, mesoskalige konvektive Systeme realistisch zu erfassen, zeigt
der qualitative Vergleich der MC2-Modellergebnisse mit Radardaten einen signifikanten
Qualitdtsgewinn gegeniiber dem DM.
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Abstract

This dissertation investigates the capability of mesoscale weather forecast models to simu-
late heavy precipitation events realistically. Beside the numerical simulation of convective
precipitation episodes the validation of model results poses a difficult task due to the vari-
able nature of precipitation and the discrete character of conventional rainfall observations.
Here the combination of mesoscale model results and remotely sensed measurements ex-
hibits new opportunities to investigate the evolution of summertime precipitation episodes.
For the first time weather radar observations are applied in this work to evaluate numerical

model results regarding convective precipitation events in the northern Alpine region.

Five summertime precipitation episodes recorded in recent years were hindcast with the
Deutschland-Modell (DM), the operational mesoscale weather forecast model of Deutscher
Wetterdienst (DWD) from July 1993 until November 1999. Additionally high resolution
simulations were performed with the Canadian non-hydrostatic research model MC2 for
one mesoscale convective system. Examination of the DM and MC2 simulation results with
model-independent observations allows not only a validation of the different models but
also an estimation of the gain of quality achievable with up—to—date high resolution weather
forecast models.

Radar observations constitute an essential part of the observational database in the
present work. To exploit the areal character of the remotely sensed data in spite of the
inherent quantitative inaccuracy the radar measurements are mostly used qualitatively. The
visual inspection of simulated and observed rainfall rates at distinct time frames enables the
indentification of discrepancies in the spatial and temporal precipitation activity between
cyberspace (model) and nature (observations). Furthermore objective scores based on daily

rain gauge observations of DWD are applied to evaluate the model results quantitatively.

Evaluating the DM results indicates in each of the five cases an overestimation of the
areal mean daily precipitation amount (four out of five cases yield AP< 15%). Albeit the
case-to—case variability the qualitative and quantitative evaluation techniques exhibit a
clear distinction of the investigated case study ensemble in two types of weather situations,
which can be reproduced by the DM with discernible quality. The DM has considerable
problems in capturing mesoscale convective systems. On the other hand the model repro-
duces well synoptically forced precipitation events, which gave rise to severe flooding. These
episodes were caused by orographic intensified lifting processes in the northern Alpine fore-
land under the influence of a quasi-stationary midtropospheric trough. The DM is able to
distinguish different excitation mechanisms of precipitation.

The combination of radar and model data displays for one mesoscale convective system
a satisfying agreement, but illustrates at the same time the model’s failure to capture the

exact position, the sharpness and intensity of the convection line. Another case revealed



the importance of the humidity content within the boundary layer for the formation of
moist convection in the area of a convergent flow at lower levels. In this case only weak
convection occured along a pronounced convergence line. A temporal discrepancy of this
convergence line is revealed by the superposition of observed and simulated wind fields in
the vicinity of the DLR-Doppler—-Radar at Oberpfaffenhofen.

The investigation of the atmospheric water budget for the heavy precipitation period,
which instigated the Oder—flood in summer 1997, identifies the water vapour advection as
the main source of moisture. The contribution of the local evapotranspiration only amounts
to about 10 % of the total rainfall within the 67.600 km? subdomain. The decomposition of
the moisture advection in its zonal and meridional components reveals the cyclonic rotation
in the region of the quasi—stationary low pressure system.

Finally the MC2 results demonstrate the non-hydrostatic model’s capability in captur-
ing complex meteorological phenomena like mesoscale convective systems. At a resolution
of 2km the precipitation processes are treated fully explicitly. The MC2 model simulates
dynamical and microphysical fields in the area of the convection line, which agree with con-
ceptual models of such squall-lines. Evaluating the spatial distribution of the daily rainfall
amounts by exacting scores yields only a slight improvement of the MC2 simulation results
compared to the DM.

The investigation of summertime heavy precipitation events shows better DM results for
weather situations, which are driven at high ambient relative humidities by a strong larger—
scale forcing. The assessment of the simulated spatio—temporal development of precipitation
fields by a combination with areal weather radar data elucidates the improvement attainable
by the use of high resolution non-hydrostatic models. While the DM is not able to capture
mesoscale convective systems realistically, the qualitative comparison of MC2 results with

radar data exhibits a significant increase in the quality of the model results.



1 Einfiihrung

Niederschlige bilden einen der wichtigsten meteorologischen Parameter unseres Oko-
systems und bestimmen das Leben auf der Erde in vielfiltiger Weise. Als elementarer
Bestandteil des hydrologischen Kreislaufs wirkt sich die mittlere Niederschlagsvertei-
lung beispielsweise auf Trinkwasservorkommen sowie auf die Bodenfeuchte aus, die
ihrerseits die Vegetation und die Landwirtschaft entscheidend beeinflufit.

Andererseits kénnen sommerliche Starkniederschlagsepisoden! in Mitteleuropa ei-
ne Vielzahl von Naturkatastrophen wie Erdrutsche, Sturzfluten oder grofflichige
Uberschwemmungen verursachen (MAP, 1996; WMO, 1998). Erst im Mai 1999
fiihrten starke Niederschlige im gesamten Alpenvorland zu Hochwasser, das allein
in Bayern rund 12.000 Hektar Land iiberschwemmte. Infolge von Uberflutungen und
Murenabgingen waren mehrere Verkehrsverbindungen unterbrochen, so dafi einige
Stiadte und Gemeinden in drei oberbayerischen Landkreisen zeitweise vollig von der
AuBenwelt abgeschnitten waren. Von den Auswirkungen der Uberschwemmungen wa-
ren etwa 100.000 Menschen betroffen. Die Hochwasserkatastrophe forderte allein in
Stid-Deutschland neun Todesopfer, laut dem bayerischen Umweltministerium gehen
die Sachschiden in die Milliardenhohe.

Ein verbessertes Verstidndnis fiir die meteorologischen Zusammenhénge solcher
Starkniederschlagsepisoden ist daher nicht nur von wissenschaftlichem Interesse, son-
dern auch von grofler sozio-6konomischer Bedeutung. Prizise Vorhersagen und friih-
zeitige Warnungen vor intensiven Niederschlagsereignissen kénnten mafigeblich dazu
beitragen, volkswirtschaftliche Auswirkungen zu reduzieren, Schéden zu vermindern
und Leben zu retten. Die vorliegende Arbeit wurde deshalb urspriinglich von der
Frage angeregt, ob das operationelle meso—(-skalige? Wettervorhersagemodell des
Deutschen Wetterdienstes (DWD) in der Lage ist, sommerliche Starkniederschlags-

episoden im nordalpinen Raum realistisch vorherzusagen.

Der raum-=zeitlich hochst inhomogene Charakter der Niederschléige beschiftigt
Wissenschaftler bereits seit Jahrhunderten. Hermann von Helmholtz driickte die

1Starkregen, der Niederschlag hoher Dichte pro Zeiteinheit, ist vom Deutschen Wetterdienst
(DWD) wie folgt definiert: 5mm/5 Min., 10 mm /20 Min., 17.1 mm /60 Min. Im allgemeinen gelten
Tage an denen mehr als 20 mm Niederschlag beobachtet wird als Starkniederschlagstage (z.B. Frei
und Schir, 1998).

2Mit Mesoskala wird in der Meteorologie der mittlere Grofenbereich atmosphérischer Phinomene
von 2 bis 2000 km bezeichnet. Um die Vielzahl der in der Mesoskala auftretenden Prozesse unter-
scheiden zu konnen, werden diese hiufig in die drei Unterklassen meso—« (200-2000 km), meso—(3
(20-200 km) und meso—y (2-20 km) unterteilt (Orlanski, 1975).
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Schwierigkeit einer wissenschaftlichen Beschreibung der komplexen atmosphérischen
Prozesse im Jahre 1875 mit folgenden Worten aus:

” Es regnet wenn es regnen will,
es regnet seinen Lauf,
und wenn’s genug geregnet hat,

so hort es wieder auf.

Dies Verslein (von Goethe)...hat sich seit alter Zeit in meinem Gedichinis fest-
gehdkelt, offenbar deshalb, weil es eine wunde Stelle im Gewissen eines Physikers
beriihrt und thm wie ein Spott klingt, den er nicht ganz abzuschiitteln vermag, und
immer, trotz aller neugewonnenen Einsicht in den Zusammenhang der Naturerschei-
nungen, trotz aller neu errichteten meteorologischen Stationen und unitibersehbar lan-
gen Beobachtungsrethen, nicht gerade weit vom Ziele trifft. Unter demselben Him-
melsgewdlbe, an welchem die ewigen Sterne als das Sinnbild unabdnderlicher Ge-
setzmdafigkeit der Natur einherziehen, ballen sich die Wolken, stirtzt der Regen,
wechseln die Winde, als Vertreter gleichsam des entgegengesetzten FExtrems; unter
allen Vorgingen der Natur diejenigen, die am launenhaftesten wechseln, fliichtig und
unfaffbar jedem Versuche entschliipfend, sie unter dem Zaune des Gesetzes zu fangen”

(aus Bergeron, 1959).

Die physikalische Beschreibung der komplexen atmosphérischen Prozesse, der, wie
v.Helmholtz sie nannte, launenhaft wechselnden Naturvorginge, die zur Bildung von
Niederschlag fiihren, gilt nach wie vor als eine der gréfiten Herausforderungen in
der meteorologischen Forschung. Neben der Beriicksichtigung des Wechselspiels einer
Vielzahl von meteorologischen Parametern erschwert die mehrere Groflenordnungen
umfassende Skala der niederschlagsbildenden Prozesse deren Beobachtung, Beschrei-
bung und Simulation.

In den grofirdumigen numerischen Wettervorhersagemodellen wurde die Luftfeuch-
te erstmals in den 1970er Jahren beriicksichtigt, so dafl damals erste numerisch be-
rechnete Prognosen des Niederschlags gemacht werden konnten. Mit Maschenweiten
von A ~ 300 km war die Aussagekraft hinsichtlich des lokalen Wetters und insbe-
sondere beziiglich des sehr variablen Niederschlags jedoch gering. Erst in den 80er
Jahren konnten die fiir das lokale Wetter entscheidenden Prozesse mit der Entwick-
lung mesoskaliger Atmospharenmodelle besser aufgelost und beschrieben werden. Seit
Anfang der 90er Jahre werden numerische Wettervorhersagemodelle mit horizontalen
Maschenweiten von 10 bis 50 £m in den européischen Wetterdiensten operationell be-
trieben. Das entsprechende numerische Modell des Deutschen Wetterdienstes (DWD)



ist das Deutschland—Modell (DM).

Neben der operationellen Anwendung numerischer Wettervorhersagemodelle zur
Wetterprognose eroffnen die physikalisch konsistenten Datenséitze dieser Modelle wei-
tere Nutzungsmoglichkeiten. Als Forschungsinstrumente im Analysemodus betrieben,
ermoglichen mesoskalige Modelle einen wechselseitigen Vergleich mit speziellen Be-
obachtungsdaten (Radar, Lidar, Mikrowellen-Radiometer etc.) zur Interpretation
dieser Mefidaten sowie zur Feststellung von Diskrepanzen zwischen Beobachtung und
Simulation. Neben diagnostischen Prozefistudien stellt die Validierung von Modeller-
gebnissen mit modernen Fernerkundungsdaten eine weitere wichtige Aufgabe dar.

Der Begriff Validierung, d.h. die Bestéitigung der Giiltigkeit, der Validitét, wird in
der Meteorologie hiufig mit der Uberpriifung der Eignung fiir eine bestimmte Anwen-
dung gleichgesetzt (Hollingsworth, 1994). Im Fall eines Atmosphéren—Modells umfaft
dies die Identifikation der Stiarken und Schwichen des Modells unter ausgewéhlten,
gewiinschten meteorologischen Bedingungen. Die Validierung eines Wettervorhersa-
gemodells schlieit den Vergleich der Modellergebnisse mit Beobachtungen, Analysen,
Mefidaten und mit Resultaten verfeinerter und genauerer Modelle ein. Die Nutzung
verschiedener Informationsquellen erméglicht eine mehrschichtige Uberpriifung der

Modellergebnisse und wird von Hollingsworth (1994) als cross—validation bezeichnet.

Grundlage der Validierung eines Atmosphiren—-Modells ist die Existenz unter-
schiedlicher Beobachtungen und modellunabhéngiger Mefidaten. Trotz aller neu er-
richteten meteorologischen Stationen und uniibersehbar langen Beobachtungsreihen
(v.Helmholtz, 1875) stellt die Erhebung und prézise Messung des hiufig hetero-
gen verteilten Niederschlags auch heutzutage ein Problem dar. Die variable raum—
zeitliche Natur des Niederschlags schrinkt die Repridsentativitdt der punktuellen
Bodenmessungen des Niederschlagsmefinetzes ein. Dariiberhinaus verschleiern die
auf diesen integralen quantitativen Niederschlagsbeobachtungen basierenden statisti-
schen Maflzahlen, die hiufig zur Bewertung herangezogen werden, meteorologische
Feinstrukturen, die mit mesoskaligen Modellen simuliert werden kénnen. Zur Uber-
priifung der Verlagerung und Entwicklung der vom Modell berechneten mesoskaligen
Strukturen miissen daher andere Meflsysteme verwendet werden.

Insbesondere die Nutzung von Fernerkundungsdaten eréffnet hier zusitzliche Mog-
lichkeiten. In den letzten Jahrzehnten wurden durch den Einsatz von Wetterradar-
geriten wesentliche technologische Voraussetzungen fiir die Analyse heftiger Nieder-
schlige gelegt (z.B. Meischner et al., 1997). Solche Geréite liefern flichendeckende
Informationen iiber die Verteilung und Intensitét des Niederschlags und mit gewissen

Annahmen auch iiber das Windfeld im Umkreis von etwa 100 km der Radarantennen-
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koordinaten. Erst durch die einheitliche Vernetzung mehrerer Radargerite werden
jedoch Gebiete erfafit, die zu dem typischen Bereich mesoskaliger Modelle passen. Die
zu einem Radarkomposit zusammengefaiten Informationen mehrerer Radargerite
stellen vor allem fiir sommerliche Konvektionsereignisse eine wichtige und neuartige
Datenbasis bereit, mit der mesoskalige Entwicklungsprozesse flichendeckend erfafit
und mit Modellergebnissen verglichen werden kénnen. Der komplementéire Gebrauch
dieser unterschiedlichen Mefisysteme, von flichenhaften Fernerkundungsdaten und
den konventionellen Beobachtungen des Bodenmefinetzes, erlaubt eine eingehende
Bewertung des Modells hinsichtlich dessen Fahigkeit, sommerliche Niederschlagser-
eignisse realistisch zu simulieren.

VerldfBiliche Vorhersagen der mesoskaligen Niederschlagsverteilung, des Zeitpunkts
des Eintretens, der Dauer und der Intensitét, bilden dariiberhinaus eine wesentliche
Voraussetzung fiir das Betreiben hydrologischphysikalischer Modelle, um Hochwas-
serwarnungen mit einigen Tagen Vorwarnzeit erstellen zu konnen. Bislang war so-
wohl die Verfiigbarkeit von Beobachtungsdaten als auch die horizontale Auflosung
numerischer Modelle weder ausreichend noch kompatibel mit hydrologischen Model-
len. Prizise, auf Radarinformationen basierende Niederschlagsbeobachtungen und
zuverldssige Modellprognosen eréffnen neue Perspektiven zur gemeinsamen Nutzung
meteorologisch—hydrologischer Modelle und kénnen den Wasserkreislauf auf der Skala
einzelner Flufleinzugsgebiete schliefen (Volkert, 2000; Benoit et al., 2000).

In dieser Arbeit wird die Féihigkeit mesoskaliger Wettervorhersagemodelle unter-
sucht, sommerliche Starkniederschlagsepisoden im nordalpinen Raum zu reproduzie-
ren. Im Gegensatz zur Validierungsmethode der Wetterdienste, die die durchschnitt-
liche Giite des Modells von Mafizahlen ableiten, die mit statistischen Methoden be-
rechnet werden, sollen mehrere typische Niederschlagsereignisse einer eingehenden
Einzelbetrachtung unterzogen werden. Durch diese fallstudienhafte Vorgehensweise
lassen sich die Fahigkeiten mesoskaliger Modelle sowohl nach qualitativen als auch
nach quantitativen Kriterien detaillierter untersuchen. Neben konventionell verwen-
deten Niederschlagsbeobachtungen des Bodenmefinetzes werden dazu insbesondere
Wetterradardaten zur Uberpriifung der Modellqualitiit verwendet. Solche fernerkun-
deten fliichenhaften Daten wurden bislang kaum zur Uberpriifung mesoskaliger Mo-
dellergebnisse genutzt.

Das zentrale mesoskalige Modell dieser Arbeit bildet das Deutschland—Modell
(DM), welches von Juli 1993 bis November 1999 vom Deutschen Wetterdienst (DWD)
als operationelles Wettervorhersagemodell in Mitteleuropa eingesetzt wurde. Mit dem

kanadischen Forschungsmodell MC2 wurde dariiberhinaus ein sommerliches Stark-



regenereignis exemplarisch nachgerechnet, welches sich vom DM insbesondere durch
eine feinere horizontale Auflésung und die Beschreibung der niederschlagsbildenden

mikrophysikalischen Prozesse unterscheidet.

Kapitel 2 gibt zunichst einen Uberblick iiber die geschichtliche Entwicklung der
numerischen Wettervorhersage, iiber die durchschnittliche Validierung der Nieder-
schlagsvorhersagen der operationellen Modelle des DWD, iiber die bisherige Verwen-
dung von Fernerkundungsdaten zur Beurteilung der Qualitdt mesoskaliger Modelle
und iiber die Beobachtungsdatenbasis starker Niederschlagsereignisse im Nordalpen-
raum. Diese Ubersicht dient zur Prizisierung der Ziele und Fragestellungen der Ar-
beit. Neben den verwendeten mesoskaligen Modellen werden in Kapitel 3 die Vali-
dierungsdatenbasis und die Bewertungsmafistibe vorgestellt. Kapitel 4 umfafit die
fallstudienhafte Uberpriifung der DM-Ergebnisse mit verschiedenartigen Beobach-
tungsdaten. Danach wird in Kapitel 5 neben Parameterstudien eine Analyse des
atmosphérischen Feuchtigkeitsbudgets der das Oder—-Hochwasser 1997 auslésenden
Niederschlagsperiode betrachtet. In Kapitel 6 werden anschlieBend Ergebnisse des
hochauflésenden Forschungsmodells MC2 eines bereits mit dem DM simulierten nord-
alpinen Starkregenereignisses prasentiert und iiberpriift. Schlielich wird versucht,
die Frage zu beantworten, inwieweit sich sommerliche Starkniederschldge im nord-

alpinen Raum mit mesoskaligen Wettervorhersagemodellen simulieren lassen.



2 Literaturiiberblick

Entsprechend verschiedener, fiir diese Arbeit grundlegender Aspekte der Beobachtung
und Simulation von Niederschlégen ist der Literaturiiberblick in drei selbststdndige
Abschnitte gegliedert.

Vor dem Hintergrund der Entwicklung der numerischen Wettervorhersage im
20. Jahrhundert wird zunéchst die durchschnittliche Qualitdt der vom Deutschen
Wetterdienst (DWD) betriebenen Modelle insbesondere hinsichtlich der Niederschlags-
prognose geschildert. Ausfiihrlichere Darstellungen zur Geschichte der numerischen
Wettervorhersage auf globaler bis regionaler Skala finden sich beispielsweise bei Bengts-
son (1999), Thompson (1983) oder Anthes (1983).

Anschlielend werden in Abschnitt 2.2 numerische Simulationen einzelner Stark-
regenepisoden zusammengetragen, die insbesondere Fernerkundungsdaten zur Vali-
dierung der Simulationsergebnisse nutzen. Ausgangspunkt dieser Literaturiibersicht
sind numerische Untersuchungen von Niederschlagsereignissen aus Deutschland, die
durch entsprechende Arbeiten zu Niederschlagsepisoden aus Europa und schliellich
den Vereinigten Staaten vervollstindigt werden.

Die Zusammenschau verschiedener Beobachtungen im Alpenraum verdeutlicht in
Abschnitt 2.3 das nordalpine Niederschlagsregime. Schliellich werden die Fragestel-
lungen und Ziele sowie die Vorgehensweise dieser Arbeit konkretisiert.

Da zum Themengebiet der Niederschlagsvalidierung eine Vielzahl von internen
Publikationen der nationalen Wetterdienste existieren, die dem interessierten Leser
z.T. nur schwer zuginglich sind, erscheint es angemessen, in diesem Uberblick keine

Vollsténdigkeit anzustreben.

2.1 Entwicklung der numerischen Wettervorhersage

Zu den Pionieren der heutigen numerischen Wettervorhersage gehoren Wissenschaft-
ler wie V. Bjerknes (1904), Exner (1908), Richardson (1922) oder Charney (1948).
Bereits zu Anfang dieses Jahrhunderts postulierte Bjerknes (1904) die theoretische
Moglichkeit, kiinftige atmosphérische Zustéinde auf der Grundlage bekannter An-
fangsbedingungen zu bestimmen. Im Gegensatz zu Bjerknes (1904), dessen Ideen auf
dem gesamten System hydrodynamischer und thermodynamischer Gleichungen basie-
ren, macht Exner (1908) den ersten Versuch einer systematischen, wissenschaftlichen
Wettervorausberechnung auf der Grundlage eines stark vereinfachten Gleichungssy-
stems. Exner entwickelt eine prognostische Gleichung, die die Advektion von Druck-

mustern mit konstanter westlicher Strémung unter Beriicksichtigung diabatischer

6
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Erwdrmung ermoglicht. Obwohl fiir einige Fallstudien zufriedenstellende Progno-
sen der Luftdruckinderungen fiir die Vereinigten Staaten sowie fiir Wien berechnet
wurden, betont Exner (1908) die Einschrinkungen seiner Methode.

Richardson’s (1922) grundlegendes Werk handelt von der Berechnung der 6h
Drucktendenz fiir nur einen einzigen Punkt in Mitteleuropa. Durch die Umformung
der die atmosphérische Bewegung steuernden Differentialgleichungen in einen Satz
algebraischer Differenzen—Gleichungen der Tendenzen der Feldvariablen an endlich
vielen Raumpunkten, konnten die Tendenzen bei gegebenen beobachteten Anfangs-
bedingungen berechnet werden. Zeitliche Extrapolation und die Neuberechnung die-
ser Tendenzen der meteorologischen Variablen ermoglichten zu Beginn der 20er Jahre
bereits eine Kurzfrist—Vorhersage, die allerdings insbesondere durch die Verwendung
nicht-balancierter Anfangsfelder unrealistische Werte ergab® (Lynch, 1993).

Schlielich war es eine der grofien Errungenschaften von Charney (1948), eine
zweckmiflige Skalenanalyse der extratropischen Strémung durchzufiihren und auf die-
se Weise die dynamischen Gleichungen zu vereinfachen. Durch die Anwendung der
geostrophischen und der hydrostatischen Approximation zur Filterung der Schall-
und Schwerewellen wurde im wesentlichen das quasi—geostrophische Modell entwickelt,

welches die Grundlage erster numerischer Wettervorhersagen bildete.

Die Einfiihrung digitaler Rechenmaschinen nach dem Ende des Zweiten Weltkrieges
war eine der Grundvoraussetzungen der numerischen Wettervorhersage. In den 50er
Jahren wurden mit Hilfe der neuentwickelten Computer erste Vorhersagen der
synoptisch—skaligen atmosphirischen Stromung erstellt (z.B. Bengtsson, 1999). Um
die damals verwendeten barotropen Modelle an die Kapazitit der Computer anzu-
passen, wurden die Differentialgleichungen stark vereinfacht. In der darauffolgen-
den Dekade konnte die grofiskalige Vorhersagequalitéit durch den Gebrauch barokli-
ner Mehrschichtenmodelle verbessert werden. Eine wichtige Komponente zur Qua-
litdtssteigerung der Vorhersagen bildeten auflerdem verbesserte Datenassimilations-
methoden, um Beobachtungen einer wachsenden Anzahl von Meflsystemen zu verar-
beiten und somit den numerischen Modellen zur Initialisierung bereitzustellen. Durch
die geeignete Anpassung der Anfangsfelder (z.B. die Divergenzfreiheit des Windfeldes)
wurden in den 60er Jahren die auch heutzutage verwendeten primitiven Gleichungen
zur Vorhersage eingefiihrt. Die grofiraumige Prognose der Temperatur, der Strémung

in der mittleren Troposphére und des Bodendrucks konnte dann in den 70er Jahren

3Richardson sah die Entwicklung der digitalen Computer nicht voraus und schiitzte den Bedarf
an Arbeitskriften, der notwendig wire, um mit der Wetterentwicklung auf globaler Basis Schritt zu
halten, auf 64.000 Menschen!
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durch die Einbeziehung feuchter Prozesse erweitert werden. Die Aussagekraft ei-
ner Niederschlagsvorhersage wurde damals jedoch durch die grobe Modellauflésung
(A ~ 300 km) limitiert.

Die kontinuierliche Verbesserung der Vorhersagequalitéit des Massenfeldes (Geo-
potential bzw. Luftdruck) mit grofrdumigen numerischen Modellen 148t sich am
Beispiel der Modelle des Deutschen Wetterdienstes verdeutlichen. Die Entwicklung
der Bodendruckvorhersage innerhalb der letzten drei Jahrzehnte ist in Abbildung 2.1
fiir das Gebiet Nordatlantik und Europa fiir verschiedene Vorhersagefristen darge-
stellt. In den Jahren 1968 bis 1996 wurden vom DWD drei Modellgenerationen
eingesetzt, die jeweils einen deutlichen Qualitdtsgewinn fiir die Bodendruckvorher-
sage brachten. Anfinglich wurde bis 1973 mit einem nordhemisphérischen Modell
ohne Gebirge und ohne Feuchte mit einer horizontalen Maschenweite von 381 km ge-
rechnet (BKL-Modell). Das Modell wurde kontinuierlich verbessert, im Jahr 1973
wurde die Orographie mitberiicksichtigt, 1978 dann die Feuchte, wobei die horizon-
tale Maschenweite auf 254 km reduziert wurde (BKF-Modell; baroklin, feucht). Mit
der Einfiihrung des Globalen Modells (GM; spektrales Modell T106) wurde 1991 ne-
ben einer feineren horizontalen Auflésung (A ~ 125km) auch die Parametrisierung
subskaliger Prozesse neu formuliert.

Die sprunghafte mittlere Qualitidtssteigerung ist insbesondere in den Jahren auf-
fallend, in denen Modellverbesserungen eingefiihrt wurden (in den Jahren 1973, 1978
und 1991). Mit dem GM wurde es méglich, Vorhersagen iiber 5 Tage zu erstellen,
die eine hohere Qualitéit besitzen als eine 1-Tages-Vorhersage im Jahr 1970. Ende
des 20. Jahrhunderts weicht eine 24-stiindige Bodendruckvorhersage im Mittel nur
um 3% von der Analyse ab. Im Gegensatz zu deutlichen Verbesserungen der Vor-
hersagequalitit des grofirdiumigen Wind- und Druckfeldes, war der Fortschritt der
Niederschlagsprognosen, die erst seit den spiten 70er Jahren numerisch berechnet
wurden, jedoch gering (Anthes, 1983; Ramage, 1982).

Mit der Einfiihrung regionaler Modelle gelang es in den 70er Jahren, die fiir das
lokale Wettergeschehen wichtigen mesoskaligen atmosphérischen Prozesse priziser
miteinzubeziehen. Trotz grofler Fortschritte in der Computertechnologie kénnen diese
regionalen Modelle mit typischen Maschenweiten von 50 bis 250 km nur einen Teil
der Atmosphére abdecken (Limited Area Models; LAMs) und miissen von einem
groffirdumigen Modell angetrieben werden.

Das regionale Modell des DWD, das Europa-Modell (EM) mit einer horizonta-
len Maschenweite von 0.5° (A ~ 55km), wurde 1991 in den operationellen Betrieb

iibernommen. Seitdem wird die Qualitdt der Vorhersagen regelméflig in den von
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Abbildung 2.1: Mittlere Qualitit der Bodendruckvorhersage des Deutschen Wetterdien-
stes fiir den Zeitraum 1968 bis 1996. Das Gebiet umfaflt den Nordatlantik und Europa.
Die Modellgenerationen BKL, BKF und GM werden im Text angesprochen. Nimmt der
Tendenzkorrelationskoeffizient den Wert 1 an, so stimmt der Mittelwert der Vorhersage mit
demjenigen der Analyse iiberein (Miiller, 1997).

der Forschungsabteilung des DWD herausgegebenen Quarterly Reports (Schrodin,
1998) dokumentiert. Neben einer Validierung des Geopotentials in Abhéngigkeit der
Vorhersagezeit werden die bodennahen Wetterparameter Temperatur in 2m, Wind
in 10 m, Bodendruck und Niederschlag bewertet. Dazu werden saisonale Mittel der
Temperatur, des Windes und des Bodendrucks an 168 europédischen Stationen mit
Modellprognosen verglichen und die Abweichungen geographisch dargestellt. Die
Uberpriifung des Niederschlags beschriinkt sich auf die Erstellung von Kontingenzta-
bellen des 12-stiindigen Niederschlags an den 168 Bodenstationen. Hierbei wird der
Niederschlag in 4 Klassen (Intervallgrenzen: 0.1, 2, 10mm) eingeteilt. Die daraus
berechneten True Skill Statistics (T'SS; sieche Abschnitt 3.4) zeigen einen deutlichen
Jahresgang und nehmen im Sommer minimale Werte an (Tab. 2.1). Auflerdem weisen
die geringeren Werte fiir starke Niederschlige (P125 > 10mm) auf die Schwierigkei-
ten des regionalen Modells hin, insbesondere die sommerlichen, konvektiv gepriagten
Starkniederschlagsereignisse realistisch zu simulieren.
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Saison TSS (in %)
2 <P<10mm ‘ P> 10mm
Tabelle 2.1: T
Frithling 1996 49 34 abelle 2. e
Skill Statistics (T'SS) des
Sommer 1996 42 26 . )
Horbet 1996 p= 0 12-stiindigen Niederschlags
ejr i (6-18h) des Europa Mo-
Winter 1996 61 34 . .1
riline 1997 23 dells, saisonal validiert an
iihling 199 53 168 européischen Stationen
Sommer 1997 41 27 (Quelle: Quarterly Reports
Herbst 1997 53 37 des DWD).

Ende der 90er Jahre werden von den europiischen Wetterdiensten mesoskalige
Vorhersagemodelle mit Maschenweiten von 10 bis 20 km operationell betrieben. Das
entsprechende Modell des DWD ist das Deutschland—Modell (DM). Die bodennahen
Wetterparameter Temperatur, Wind und Bodendruck werden, analog zum EM, an
220 Stationen in Deutschland und der Schweiz validiert und die Resultate geogra-
phisch dargestellt (Schrodin, 1998). Der Niederschlag wird mit statistischen Mitteln
(z.B. der Mafizahl T'SS) an 55 Einzelstationen validiert und saisonal dargestellt. Die
in Abb. 2.2 présentierten Werte dokumentieren die Schwierigkeiten der mesoskaligen
Modelle, die Niederschlagsmenge korrekt zu prognostizieren. Mit zunehmender Re-
genhthe nimmt die durchschnittliche Qualitdt der Modellvorhersage ab. Die mitt-
leren saisonalen Scores des DM liegen fiir intensive Niederschlige (Pio, > 10mm)
etwas hoher als diejenigen des EM im gleichen Bezugszeitraum (T'SSpy = 29 %
und T'SSky = 26 %). Fiir Starkniederschlége ist dieser leichte Qualitdtsgewinn am
signifikantesten.

Einen multinationalen Vergleich von vier operationellen mesoskaligen Modellen,
unter denen auch das Deutschland-Modell des DWD ist*, wurde im Rahmen des eu-
ropdischen Forschungsprojekts HERA® von Mladek et al. (2000) durchgefiihrt. Die
Qualitdt der operationellen Niederschlagsvorhersage wurde fiir zwei mehrmonatige

Perioden mit der qualitdtskontrollierten, téglichen Niederschlagsklimatologie von Frei

“Die am Vergleich teilnehmenden operationellen Modelle sind das franzosische ALADIN-LACE
(A ~ 10 km), das italienische LAMBO (A ~ 20 km) sowie das deutsche DM und das schweizerische
SM, beide mit einer horizontalen Maschenweite von A ~ 14 km.

5Das EU-Projekt HERA (HEavy pRecipitation in the Alpine region) hatte neben der Erstel-
lung einer systematischen Datenbasis nordalpiner Starkniederschlagsereignisse unter anderem auch
die Uberpriifung bestehender Wettervorhersagemodelle fiir intensive Niederschlagsepisoden in der
Alpenregion zum Ziel (Volkert, 2000).
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und Schir (1998) iiberpriift. Alle mesoskaligen Modelle iiberschéitzen die Nieder-
schlagsmengen geringfiigig. Anhand verschiedener statistischer Maflzahlen zeigen
Mladek et al. (2000), dal die Modelle fiir Niederschlagsakkumulationen von 1 bis
5mm/d die besten Ergebnisse liefern und die Qualitét der Vorhersagen fiir hohere
Werte abnimmt. Fiir Regenmengen P> 10mm/d ist das franzosische Modell, welches
die hochste horizontale Auflosung aller vier Modelle hat, den anderen etwas iiberlegen.
Insgesamt ergibt die vergleichende Uberpriifung der tiglichen Niederschlagsmengen

verschiedener operationeller mesoskaliger Modelle die besten Resultate fiir das SM®.

2.2 Numerische Simulationen von Niederschlagsepisoden

Im Gegensatz zur durchschnittlichen Validierung mesoskaliger Modellvorhersagen, fiir
die konventionell gemessene Niederschlagshhen verwendet werden, ist die Uberpriifung
simulierter Niederschlagsfelder mit flichendeckenden Radarinformationen meist auf
Fallstudien beschriankt, da fernerkundete Daten im allgemeinen nicht kontinuierlich
vorliegen. Ausgehend von Arbeiten, die sich mit der Untersuchung einzelner Nie-

derschlagsereignisse in Deutschland beschiftigen, werden anschlieflend weitere Pu-

6Die Daten—Akquisition erwies sich als eine Hauptschwierigkeit dieser Untersuchung: wéhrend die
Beobachtungsdaten der Niederschlagsklimatologie nur bis ins Jahr 1995 reichen, lagen beispielsweise
vom DM nur Simulationsdaten fiir die Monate Aug. bis Nov. 1996 vor. Deshalb konnte das DM
nicht mit Mefldaten tiberpriift werden. Fiir den Untersuchungszeitraum im Jahr 1996 ergeben sich
zwischen dem DM und dem SM nur minimale Unterschiede, so dafl sich die Ergebnisse des SM im
Jahr 1995 weitestgehend auch auf das DM iibertragen lassen (vgl. auch Abschnitt 3.1).
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blikationen aus Europa und Nordamerika zusammengetragen, die zur Validierung
simulierter Niederschlagsfelder insbesondere Fernerkundungsdaten verwenden.

Angeregt durch Beobachtungen wihrend ALPEX (ALPine EXperiment, 1982) und
wihrend des Front Experiments (1987) wurden einige idealisierte numerische Unter-
suchungen zum Einfluf der Alpen auf die Verlagerung von Kaltfronten (Davies, 1984;
Schumann, 1987) und auf frontale Niederschlagsstrukturen (Heimann, 1990) durch-
gefithrt. Im allgemeinen steht jedoch bei diesen, sich an die beiden Feldexperimente
anschliefenden, numerischen Studien die qualitative und quantitative Bewertung der
Niederschlagsergiebigkeit im Hintergrund. Vielmehr ist die Diskussion der numerisch
untersuchten Interaktion von Fronten und Gebirge auf thermodynamische Gréfien
beschrénkt (Volkert et al., 1992).

Zu den friithen realitéitsnahen” Arbeiten zihlt eine Fallstudie von Nickerson et al.
(1986). Das mesoskalige Modell mit einer horizontale Maschenweite von A = 10 km,
welches mit einer einzigen Radiosonde initialisiert wurde, gibt die Niederschlagsvertei-
lung in den Vogesen und im Schwarzwald prinzipiell wieder. Dazu werden 24-stiindige
Niederschlagsbeobachtungen einer Fallstudie am 14. Oktober 1976 mit 6—stiindigen
simulierten Regenmengen verglichen. Die verwendete explizite Niederschlagsparame-
trisierung produziert im Bereich der Mittelgebirge durch erzwungene Hebung Wolken
und Niederschlag. Der Vergleich der i{iber unterschiedlich lange Zeitrdume integrier-
ten Regenmenge und die Bewertung des bodennahen Windfeldes mit der an wenigen
synoptischen Stationen gemessenen Windstirke weisen auf die Schwierigkeiten einer
Uberpriifung mesoskaliger Modellergebnisse hin.

Im Rahmen einer Validierung des mesoskaligen Modells MESOSCOP werden
von Schumann et al. (1987) fiir den Fall einer vielfach untersuchten, gut dokumen-
tierten konvektiven Zelle beobachtete Radarreflektivitdten und simulierte Pseudo—
Reflektivitdten bildhaft gegeniibergestellt. Der qualitative Vergleich demonstriert die
Fahigkeit des Modells mit A = 1km, die gemessenen Reflektivitdten recht gut zu
reproduzieren, wiahrend der den Boden erreichende Niederschlag vom Modell un-
terschitzt wird. Auflerdem wird die Notwendigkeit detaillierter Beobachtungen zur
Beurteilung konvektiver meteorologischer Phianomene deutlich.

Mit dem Deutschland-Modell werden realitdtsnahe Simulationen zu Hochwasser-
perioden Anfang der 90er Jahre von Cress (1996) durchgefiihrt. Fiir drei advektiv
dominierte Wetterlagen im Winterhalbjahr, an denen neben verbreiteten Aufgleit-

niederschligen auch die Schneeschmelze zu einer Verschirfung der Hochwasserlage

"im Gegensatz zu den idealisierten Untersuchungen
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beigetragen hat, werden simulierte und beobachtete Niederschlagsfelder verglichen.
Als Beobachtungsdatenbasis dienen Tagessummen der etwa 4300 Niederschlagsmef3-
stationen in Deutschland, die durch stiindliche Niederschlagsbeobachtungen in Siid-
west—Deutschland ergénzt werden. Der zeitliche Verlauf von Gebietsniederschlagen
in FluBeinzugsgebieten, die fiir Hochwasserprognosen von groflem Interesse ist, koin-
zidiert gut mit Beobachtungen, wohingegen die Entwicklung an Einzelstationen oft
nur unvollstindig erfalt wird. Diskrepanzen zwischen Beobachtung und Simulation
im Lee der Mittelgebirge, wo das DM zu wenig Niederschlag produziert, werden mit
der Ausbildung einer zu starken hydrostatischen Welle bei der Gebirgsiiberstrémung
erklart.

Eine fallstudienhafte DM-Simulation eines konvektiven Niederschlagsereignisses
in Siid-Deutschland wird von Doms (1994) durchgefiihrt. Die Béenfront der am
21. Juli 1992 wahrend des CLEOPATRA Feldexperiments dokumentierten Gewit-
terlinie (Haase-Straub et al., 1997) wird vom Modell reproduziert. Entlang dieser
prifrontalen Konvergenzlinie werden die Niederschlagsintensititen vom DM jedoch
stark unterschétzt. Hierzu werden einstiindige Niederschlagsmengen mit beobach-
teten Tagessummen abgeschitzt. Verfiigbare Fernerkundungsdaten werden zur Mo-
delliiberpriifung nicht herangezogen.

Fernerkundungsdaten zur Validierung mesoskaliger Modellergebnisse werden von
Mélders et al. (1995) angewendet. Der Vergleich von Satellitendaten mit dem Wol-
kenbedeckungsgrad eines regionalen Modells (MM4) zeigt fiir eine Epsiode im April
1986 unterschiedliche Wolkenstrukturen iiber Europa. Neben dem Skalenunterschied
zwischen Modell (A = 80km) und Satellitendaten (A = 5 km) erschwert das simultane
Vorhandensein von Wolken in verschiedenen Hohen und ihr gegenseitiges Uberlappen
die qualitative Bewertung. Durch den bildhaften Vergleich der momentanen Wolken-
bedeckung treten sowohl unterschiedliche Muster als auch zeitliche Phasenfehler her-
vor. Anhand statistischer Giitezahlen wird die generelle Unterschitzung des Modells
veranschaulicht, wenngleich ein neuentwickeltes Parametrisierungsschema zu einer

besseren Ubereinstimmung mit Beobachtungen fiihrt.

In Grofbritannien untersuchen Browning et al. in einer Reihe von Fallstudien die
Niederschlagsstruktur extratropischer Zyklonen phinomenologisch mit Satelliten—,
Radar— und Modelldaten. Basierend auf der Synthese dieser verschiedenen Mefsyste-
me und den Daten des regionalen Wettervorhersagemodells des U.K. Meteorological
Office wird das konzeptionelle Modell der conveyor belts entwickelt und untermau-
ert (z.B. Browning und Roberts, 1994; Browning und Golding, 1995; Browning und
Roberts, 1996; Browning et al., 1997). Insbesondere Browning und Golding (1995)
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zeigen durch den direkten Vergleich von Radarregenraten bzw. fernerkundeten Feuch-
tefeldern mit den entsprechenden Modellgroien Stirken und Schwéchen der Mo-
delle auf. Wéhrend das operationelle Modell (A= 50km) die generelle Entwicklung
der Feuchte- und Niederschlagsverteilung erfaflt, ist das nicht-hydrostatische meso-
skalige Modell (A= 15km) in der Lage, die Feinstruktur der beobachteten Squall-
line zu reproduzieren. Fehler in der exakten Position der Konvektionslinie als auch
die Uberschiitzung des ihr nachfolgenden Regengebiets werden teils dem verwendeten
Konvektionsschema und teils Ungenauigkeiten in den Initialisierungsdaten zugeschrie-
ben. Quantitative Niederschlagsmengen werden nicht verglichen.

Sénési et al. (1996) diskutieren ausfiihrlich ein komplexes Starkniederschlags-
ereignis am 22. September 1992, welches in Vaison-La—Romaine in Siidost-Frankreich
eine Sturzflut mit Personen— und Sachschéden verursachte. Neben der Analyse der
synoptischen und mesoskaligen Wettersituation werden Niederschlagsprognosen ver-
schiedener Versionen zweier Modelle? mit Radardaten und Messungen des Boden-
mefinetzes iiberpriift. Mit den Radarinformationen wird die Verlagerung der konvek-
tiven Strukturen dokumentiert und mit denen des Modells bildhaft verglichen. Die
Uberpriifung der 24-stiindigen Niederschlagsmenge zeigt die unterschiedliche Qua-
litdt der verschiedenen Simulationen. Generell wird die flichengemittelte Regenhéhe
iiberschétzt, wobei die Niederschlagsintensitéit der von Starkregen (P> 70 mm) be-
troffenen Gebiete unterschitzt wird. Sdmtliche Simulationen sind nicht in der Lage,
die Chronologie des aus mehreren konvektiven Kernen bestehenden Niederschlagssy-
stems nachzuvollziehen.

In einer Untersuchung der Struktur von Regenbéndern eines Tiefdruckwirbels iiber
Nordwest—Europa vergleichen Redelsperger und Lafore (1994) die mit einem zweidi-
mensionalen Modell (A= 5km) simulierten Vertikalbewegungen mit beobachteten
Windgeschwindigkeiten eines Doppler-Radars. Trotz kleinerer Unterschiede, als de-
ren Ursache die unterschiedliche horizontale Auflésung und das Fehlen einer Eispha-
se im Niederschlagsschema des Modells angesehen werden, stimmen die Ergebnisse
zufriedenstellend iiberein. Die Gegeniiberstellung von simulierten und an Boden-
stationen beobachteten Regenraten zeigt eine grundsitzliche Ubereinstimmung der
Niederschlagsstruktur mit einem schmalen Maximum wéhrend des Kaltfrontdurch-
gangs. Das Mittel des Niederschlags entlang der vom zweidimensionalen Modell re-

prisentierten Linie liegt um etwa 20 % unter dem beobachteten.

Dariiberhinaus sind in den letzten Jahren weitere Arbeiten erschienen, in de-

8Die beiden Modelle waren das regionale Modell Peridot mit 35km bzw. 10km Maschenweite
und das operationelle Modell Arpege mit einer horizontalen Auflosung von 35km im Zielgebiet.
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nen unterschiedliche mesoskalige Modelle zur Simulation verschiedener Starkregen-
ereignisse im europiischen Raum (insbesondere im Mittelmeergebiet) fallstudienhaft
eingesetzt werden, deren Ergebnisse aber ausschliellich mit konventionellen Nieder-
schlagsbeobachtungen verglichen und validiert werden. Im Vordergrund stehen Sen-
sitivititsstudien zum Einfluf von Orographie (z.B. Romero et al., 1998; Ramis et
al., 1998; Kotroni et al., 1999), zur Rolle feuchter Prozesse (z.B. Buzzi et al., 1998;
Buzzi und Foschini, 2000) und/oder zur Bedeutung der horizontalen Auflésung des
Mesoskalen-Modells (z.B. Paccagnella et al., 1992; Codina et al., 1997; Cacciamani
et al., 2000).

In Nordamerika sind in den vergangenen zwei Jahrzehnten eine Vielzahl von Un-
tersuchungen intensiver Niederschlagsepisoden vertffentlicht worden. Nachfolgend
werden einige Arbeiten zusammengetragen, die verschiedene Validierungsmoglichkeit-
en feinstrukturierter Niederschlagsfelder aufzeigen.

Der Einflul des kalifornischen Kiistengebirges auf ein frontales, konvektiv ge-
prigtes Niederschlagsband wird von Doyle (1997) mit einem nicht-hydrostatischen
Modell ? simuliert. Der Vergleich von beobachteten und simulierten Radarreflekti-
vitidten zeigt dessen Fahigkeit, feinskalige Strukturen der Front zu erfassen. Das steile
Kiistengebirge verzogert die weitere auflandige Bewegung und intensiviert dadurch
den Niederschlag an den luvseitigen Gebirgshdngen. Der Vergleich mit einem dichten
Bodenmefnetz zeigt eine Modelliiberschiitzung der Niederschlige. Die Uberpriifung
mit Radardaten zeigt eine Zeitverschiebung von 2 bis 3 Stunden als auch einen ge-
ringen Fehler in der Orientierung der Front.

Colle et al. (1999) verwenden zur qualitativen Bewertung von Niederschlagsstruk-
turen Fernerkundungsdaten eines flugzeuggetragenen Radargerédts. Die Intensitit
der auf die Olympic Mountains im Nordwesten der USA auftreffenden Front wird
vom mesoskaligen Modell MM5 (A = 3km) unterschétzt. Ferner bereitet die In-
itialisierung Schwierigkeiten, erst eine horizontale Verschiebung der Anfangsdaten
gewihrleistet eine den Beobachtungen entsprechende Entwicklung des Tiefdruckge-
biets. Als Ursache wird die unzureichende Dichte der Beobachtungen auf dem Pazi-
fik angesehen. Die Entwicklung der mesoskaligen Feuchte— und Niederschlagsfelder
wird durch den Vergleich von Radarreflektivititen mit simulierten Niederschlagsmi-
schungsverhéltnissen dokumentiert. Insgesamt werden die vielfiltigen mesoskaligen
Strukturen, die sich durch die Interaktion der Front mit dem Kiistengebirge ergeben,

vom Modell zufriedenstellend erfafit.

9Das Modell COAMPS wird in dieser Fallstudie mit einer horizontalen Maschenweite von 5km

und 2km gerechnet.
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Anhand einer stratiform dominierten Regenepisode im Siiden Ontarios testen Be-
noit et al. (2000) die Verwendung eines hydrologischen Modells zur Bewertung der
beobachteten und modellierten Niederschldge. Unterschiedlich grofle Flufleinzugsge-
biete dienen als Makro-Regenmesser und durch einen Vergleich der AbfluBmengen
wird die Qualitdt des atmosphérisch—hydrologischen Modellsystems bewertet. Die
quantitative Nutzung der Radardaten demonstriert das Potential des Mesoskalen—
Modells MC2, die Strukturen der Regengebiete mit der feinen Auflosung (A = 3km)
gut reproduzieren zu konnen. Dennoch lassen sich durch den Vergleich diskreter
Zeitfenster raumliche (etwa 30 km) und zeitliche Diskrepanzen (1 bis 3 Stunden) fest-
stellen.

Eine Vielzahl weiterer Veroffentlichungen realitdtsnaher numerischer Simulatio-
nen (z.B. Spencer und Stensrud, 1998; Wang und Seaman, 1997; Zhang und Fritsch,
1986a,b) untermauert wichtige Aspekte einer erfolgreichen mesoskaligen Niederschlags-
prognose und deren eingehender Validierung, die sich folgendermaflen zusammenfas-
sen lassen:

e Modellauflésung und Beschreibung der niederschlagsbildenden Prozesse,
e Verwendung detaillierter mesoskaliger Initialisierungsdaten und

e Verfiigbarkeit von Beobachtungsdaten hoher raum-zeitlicher Auflésung.

Die Ubersicht hat verdeutlicht, daf sich realitiitsnahe numerische Untersuchungen
von Starkniederschlagsepisoden im européischen Raum und deren Validierung mit
Fernerkundungsdaten nur auf wenige Einzelfille der letzten Jahre beschrinken. Es
existiert bisher noch keine Verdffentlichung, in der die Fahigkeit eines mesoskaligen
Modells, sommerliche Niederschlagsepisoden in Deutschland zu reproduzieren, mit

Fernerkundungsdaten bewertet wird.

2.3 Niederschlagsbeobachtungen im Nordalpenraum

Zu den frithesten Arbeiten, die sich mit Niederschlagsbeobachtungen im Alpenraum
beschiiftigen, zéhlen klimatologische Studien. Raulin (1879) zeigte in seiner Klimato-
logie des Alpenraums, die schon auf respektablen 249 Beobachtungsstationen basierte,
erstmals die regionale Variabilitit des saisonalen Niederschlags 1°. Fast ein Jahrhun-
dert spiter, ssmmelten Kubat (1972) und Fliri (1974) die eindrucksvolle Datenbasis

10 Was die Vertheilung des Regens auf die meteorologischen Jahreszeiten anbelangt, so habe ich
festgestellt, dass, ... in den ganzen Niederungen der Schweiz, von Bayern, Salzburg, Osterreich und
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Abbildung 2.3: Alpine Niederschlagsklimatologie (Frei und Schér, 1998): Mittlerer
Jahresniederschlag 1971-1990 (links) und H#iufigkeit starker Niederschlagsereignisse
(P> 20 mm/d) im Sommermonat Juli (rechts).

monatlicher Niederschlége der Jahre 1931-1960 von mehr als 1000 Stationen zwischen
"Mont Blanc und Hohen Tauern’ aus gedruckten Publikationen. Sie bestitigten Be-
obachtungen, wonach das alpine Niederschlagsklima durch zwei regenreiche Zonen an
den noérdlichen und siidlichen Alpenréndern und trockenere inneralpine Bedingungen
charakterisiert werden kann.

Die von Frei und Schir (1998) erstellte digitale, den gesamten Alpenraum um-
fassende mesoskalige Niederschlagsklimatologie, die auf der Datenbasis von mehr
als 6600 Niederschlagsstationen der Jahre 1971-1990 basiert, bestitigt einerseits
die bereits grundsétzlich bekannte Dreiteilung des alpinen Niederschlagsklimas und
ermoglicht andererseits eine Diskussion der raum-zeitlichen Variabilitdt der Nieder-
schlagsverteilung, da tégliche Niederschlagsbeobachtungen in digitaler Form bis ins
Jahr 1995 vorliegen .

Im mittleren Jahresniederschlag spiegelt sich deutlich der Einflu} der Orogra-
phie auf die rdumliche Niederschlagsverteilung wieder. Wihrend in Siid—Deutschland
durchschnittlich etwa 2 mm/d Niederschlag fallen, verzeichnen die Gebirgs- und Mit-
telgebirgsregionen die zwei— bis dreifache Niederschlagsmenge (Abb. 2.3). Auflerdem
hiéngt die Lage der Niederschlagsmaxima in gegliedertem Geldnde entscheidend von

der Grofle des Gebirges ab. Im allgemeinen erhalten Mittelgebirgsregionen maximale

Ungarn ... die grifite Regenmenge in der wirmeren Jahreshilfte ( April bis September) fillt. ...
das Gebiet umfasst ferner Vorarlberg, Oberbayern, Nordtirol ... Was die Quantitit des jihrlichen
Regenfalles im Alpengebiet anbelangt, nach den zehnjihrigen und allgemeinen Mitteln, so bieten sie
in ihren verschiedenen Partien Unterschiede dar, welche dfter vom Einfachen zum Doppelten, in
einigen Punkten zum Dreifachen, ja selbst zum Vierfachen ansteigen. Dieses Verhiltniss werde ich
nichstens néiher in’s Auge fassen...(Raulin, 1879)

"http:/ /www.map.ethz.ch/map-doc/rr_clim.htm



18 Literaturiiberblick

Regenmengen vorherrschend in unmittelbarer Gipfelumgebung, wohingegen Gebirge
von der Grofle der Alpen sich generell durch ein luvseitiges Niederschlagsmaximum
auszeichnen (Smith, 1979). Hohe Niederschlagsmengen von durchschnittlich mehr
als 4 mm/d fallen am Alpennordrand in einem etwa 50 km breiten Streifen, der sich
entlang der deutsch—-Osterreichischen Grenze erstreckt (Abb. 2.3). Siidlich daran an-
grenzend liegt das inneralpine Trockengebiet, das durch Blockierungs- und Abschat-
tungseffekte hervorgerufen wird. Auf der Alpensiidseite werden im schweizerischen
Tessin und im italienischen Friuli maximale JahresregenhShen von mehr als 5 mm/d
verzeichnet. Im Gegensatz zu den Alpen erhalten die nérdlichen Mittelgebirge (Vo-
gesen, Schwarzwald, Bayerischer Wald) maximale Niederschldge von 3 bis 4 mm/d
in Gipfelumgebung.

Eine genauere Betrachtung verdeutlicht erhebliche saisonale Schwankungen der
Niederschlagsaktivitdt im Alpenraum. Im noérdlichen Alpenraum fallen die meisten
Niederschlige wihrend der konvektiven Jahreszeit von Mai bis September (Frei und
Schir, 1998). Einzelne, intensive Konvektionsereignisse haben an diesem sommerli-
chen Niederschlagsextremum einen wesentlichen Anteil. Die Analyse der téglichen
Niederschlagsakkumulationen zeigt, dafl im Sommermonat Juli Starkregenereignisse
(P> 20 mvm/d) mit einer Héaufigkeit von 4 bis 10 % im Nordalpenraum auftreten
(Abb. 2.3). Basierend auf dem 20-jdhrigen Beobachtungszeitraum 1971-1990 ent-
spricht das in einem durchschnittlichen Sommermonat Juli ein bis drei Starkregenta-

ge.

Diese intensiven Niederschlagsepisoden kénnen durch unterschiedliche Wetter-
lagentypen ausgelost werden, wihrend dieser verschiedene Anregungsmechanismen
zur Niederschlagsbildung fiihren.

Die Auswertung einer zehnjdhrigen Beobachtungsreihe in Miinchen zeigt, daf} et-
wa 40 % des Jahresniederschlags im Nordalpenraum durch Kaltfronten verursacht
werden (Hoinka, 1985). Insbesondere die retardierende Wirkung der Alpen kann
am Alpennordrand zu lidnger andauerndem, orographisch verstirkten Niederschlag
fithren. Bereits Ende des 19. Jahrhunderts wies van Bebber (1891) auf die Bedeu-
tung der von ihm klassifizierten Vb—Wetterlagen hin 2. Nach Flohn und Huttary
(1950) werden 8.6 % des Jahresniederschlags in Miinchen durch diese Wetterlagen
verursacht, die hiufig ibernormale Niederschlagsmengen liefern 3.

12 Am wichtigsten fiir unsere Witterungserscheinungen ist die Zugstrasse Vb, welche ... oft
Uberschwemmungen unserer Flussgebiete verursacht (van Bebber, 1891).

13 Im Alpenvorland und am Nordrand der Alpen kann man damit rechnen, daf bei typischen Vb—
Lagen ... 12-20 mm im Mittel gemessen werden (Flohn und Huttary, 1950).
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Mit Radarbeobachtungen konnten in den letzten Jahren systematisch mesoskalige
konvektive Systeme (Mesoscale Convective System; MCS) noérdlich der Alpen doku-
mentiert werden. MCS bilden in der Familie der konvektiven Wolkensysteme die
grofite Klasse. Nach der Klassifizierung von Houze et al. (1990) besteht ein MCS
aus einer, meist linienformig organisierten Kette von konvektiven Zellen (Squall-line),
deren Lebensdauer mindestens eine Stunde betréigt, und einem nachfolgenden Regen-
gebiet (Regenintensitit R > 1 mm/h), welches sich horizontal iber mehr als 100 km
erstreckt. Damit lassen sich MCS der meso—(3—Skala zuordnen. Diese konvektiven
Niederschlagssysteme bergen, verglichen mit Einzelgewittern oder Gewitterclustern,
ein grofles Schadenspotential in Mitteleuropa (Schiesser et al., 1995).

Nach einer Studie zur Gewitterhdufigkeit im Umkreis des polarimetrischen Doppler—
Radars in Oberpfaffenhofen entwickelte sich im noérdlichen Alpenvorland in dem 6-
jahrigen Zeitraum von 1987 bis 1992 an 18 Tagen eine Squall-line (Holler, 1994).
Dies entspricht einer durchschnittlichen H&ufigkeit von 3 Gewitterlinien pro Jahr,
wobei die Variabilitdt von Jahr zu Jahr grof} ist. Quantitative Beobachtungen zur

Niederschlagsakkumulation wihrend solcher Ereignisse liegen jedoch nicht vor.

Die Entwicklung eines mesoskaligen konvektiven Regengebiets im nordlichen Al-
penvorland wird von Volkert et al. (1991) beschrieben. Verbunden mit der sogenann-
ten Papstfront am 3. Mai 1987 zog ein sich intensivierendes Niederschlagsgebiet von
der Bodenseeregion entlang des Alpennordrands ostwiérts und erreichte maximale Nie-
derschlagsraten von 280 mm/h (7 mm in 1.5 min) in Kempten. Das der Papstfront
folgende Niederschlagsgebiet mit maximalen Regenraten von mehr als 50 mm/h um-
faBte 300 x 100 km?. Zwischen 12 und 18 UT fielen im Alpenvorland zwischen 15 und
20 mm Niederschlag, wobei die Werte gen Osten und vor allem in den Alpentélern

deutlich geringer waren.

Basierend auf Radarbeobachtungen einer Squall-line im siiddeutschen Raum ent-
werfen Meischner et al. (1991) ein konzeptionelles Modell einer solchen intensiven
Gewitterlinie. Durch die Synopse von Doppler—Messungen der Windfelder und po-
larimetrischen Messungen der Hydrometeore werden die Zusammenhinge zwischen
den niederschlagsbildenden Prozessen und den dynamischen Strukturen verdeutlicht.
Das quasi zweidimensionale Strémungsmuster 148t sich grob durch vorderseitiges Ein-
strémen im Grenzschichtniveau und beidseitiges Ausstromen im Bereich des Ambos-
ses in der oberen Troposphire charakterisieren. Die typische Béenfront wird durch

das vorderseitige bodennahe Ausstromen kalter Luft verursacht.

Eine mehrere Jahre umfassende Analyse von Starkniederschlagsereignissen im

nordalpinen Raum fiihrten kiirzlich Hagen et al. (2000) im Rahmen des Projekts
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HERA durch. Als Datenbasis dienen sowohl multinationale Radarkomposits aus den
Jahren 1992 bis 1996 als auch die Niederschlagsklimatologie der Alpenregion (Frei
und Schér, 1998). Insgesamt werden mit Hilfe der Radarbilder 15 MCS wihrend der
7 ausgewihlten Niederschlagsperioden dokumentiert. Trotz einer groflen Variabilitét
der Niederschlagsereignisse konnen einige Gemeinsamkeiten herausdestilliert werden.
So ziehen alle MCS, von denen ein Grofiteil in Frankreich (60 %) entsteht, mit einer
Verlagerungsgeschwindigkeit von 5 bis 30 m/s von Westen nach Osten. Die Konvek-
tion innerhalb dieser Systeme erreicht ihre intensivste Phase am spidten Nachmittag
und Abend, wobei deren Gesamt—Lebensdauer zwischen 6.5 und 22 Stunden betrégt,
in der sie eine Distanz von 240 bis 1000 km zuriickgelegt haben. Ein Vergleich mit
Untersuchungen in den USA ergibt, dal grofe MCS (horizontale Erstreckung £ >
500 km; z.B. MCS am 22 Juli 1995) durchaus mit Beobachtungen in Nordamerika ver-
gleichbar sind. Durch Auswertung der 25-jdhrigen alpinen Niederschlagsklimatologie
wird die Wiederkehrzeit eines solch starken mesoskaligen Niederschlagsereignisses im

Nordalpenraum auf 6 Jahre berechnet.

Aus der mesoskaligen Niederschlagsklimatologie 148t sich also ein sommerliches,
konvektiv dominiertes Niederschlagsregime fiir das nérdliche Alpenvorland ableiten.
Detaillierte Studien dieser Starkniederschlagsereignisse sind selten und wurden erst

in den letzten Jahren ausfiihrlicher dokumentiert.

2.4 Ziele, Fragestellungen und Vorgehensweise

Im Literaturiiberblick wurde dargestellt, dal in Europa seit etwa einer Dekade meso-
skalige numerische Modelle operationell zur quantitativen Niederschlagsvorhersage
verwendet werden. Die Qualitdt dieser Prognosen wird vom Deutschen Wetter-
dienst (DWD) durch den Vergleich mit Beobachtungen an ausgewéhlten synoptischen
Stationen saisonal bewertet (Schrodin, 1998). Mit dieser punktuellen Validierungs-
technik ist es nur unzureichend mdoglich, das Modellverhalten wihrend sommerlicher
Starkniederschlagsepisoden zu ergriinden. AuBerdem zeigte die Ubersicht, daB die Si-
mulation solcher konvektiven Niederschlagsereignisse eine grofie Herausforderung fiir
mesoskalige Modelle darstellt und daf8 zur Uberpriifung der Modellergebnisse Beob-
achtungsdaten hoher raum-zeitlicher Auflésung notwendig sind. Im Nordalpenraum
wurden intensive konvektive Regenereignisse erst in den letzten Jahren ausfiihrlicher
dokumentiert.

In der vorliegenden Arbeit werden sommerliche Starkniederschlagsepisoden mit
dem Deutschland—Modell (DM) nachgerechnet. Die primére Zielsetzung bildet ei-



2.4 Ziele, Fragestellungen und Vorgehensweise 21

ne insbesondere auf Radardaten basierende Uberpriifung der Modellergebnisse fiir
verschiedene konvektive Wettersituationen. In diesem Zusammenhang stellen sich

typische Fragen wie:

e Ist das Deutschland-Modell in der Lage, die Entwicklung und Intensitidt som-
merlicher Starkniederschlagsereignisse zu reproduzieren? Wie konnen Radar-
komposits zur Uberpriifung des Modellverhaltens eingesetzt werden? Ist ein
Qualitatsunterschied der DM-Ergebnisse hinsichtlich verschiedener Wetterlagen-
typen feststellbar? Kann das Modell unterschiedliche Anregungsmechanismen

fiir Starkniederschlige reproduzieren?

Ist das DM in der Lage, die Niederschlagsverteilung realistisch zu reproduzieren, las-
sen sich Fragen zur Genese der Niederschlige und zur atmosphérischen Wasserbilanz

untersuchen:

e Welche Komponenten des atmosphérischen Wasserbudgets dominieren wahrend
hochwasserauslosender Niederschlagsereignisse? Waren die Niederschlige, die
im Sommer 1997 das Oder-Hochwasser verursachten, autochthon generiert oder
eher advektiv dominiert? Welchen Einflufl hat wihrend einer solchen Regenpe-

riode die Bodenfeuchte auf die Niederschlagsverteilung und —intensitét?

Schliefllich werden fiir ein nordalpines konvektives Starkregenereignis Vergleichsrech-
nungen mit einem feinauflosenden Atmosphiren—Modell (MC2) durchgefiihrt. Die-
se zusitzlichen Simulationsergebnisse ermdoglichen sowohl die Bewertung der DM—
Resultate aus einer anderen Perspektive als auch einen Ausblick auf die Qualitét
kiinftiger operationeller hochauflésender Modelle. Folgende Fragen sollen in diesem

Zusammenhang diskutiert werden:

e Ist eine Qualitéitsgewinn durch die Verwendung eines hochauflésenden Atmo-
sphiaren—Modells hinsichtlich der Struktur der Gewitterlinie erkennbar? Laf}t
sich der aus Radarbeobachtungen abgeleitete Aufbau konvektiver Zellen in den
Modellergebnissen wiederfinden? Wie genau sind quantitative Niederschlags-

vorhersagen sommerlicher Starkregenepisoden?

Um diese Fragen beantworten zu kdnnen, wurde die folgende Vorgehensweise ver-
folgt: Zur flexiblen Durchfiihrung der numerischen Experimente implementierte ich
die workstation—Version des Deutschland—-Modells auf einem DLR-Rechner. Die not-
wendigen, moglichst genauen Initialisierungs— und Randdaten wurden in Form 6-—

stiindlicher Analysen auf dem DM-Gebiet vom Deutschen Wetterdienst bereitgestellt.
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Um die Untersuchungen nicht auf einen Einzelfall zu limitieren, wurde ein En-
semble von fiinf sommerlichen Starkniederschlagsepisoden der letzten Jahre aus-
gewdhlt. Diese umfassen sowohl mesoskalige konvektive Systeme als auch Stark-
regenepisoden, die durch orographisch verstirkte Hebungsprozesse im Bereich eines
quasi—stationdren hochreichenden Troges ausgelost wurden.

Zu einer umfassenden Niederschlagsvalidierung sind modellunabhéngige Beobach-
tungen moglichst hoher raum-zeitlicher Auflosung notwendig. Insbesondere mit
flaichendeckenden Radarbeobachtungen lassen sich simulierte Niederschlagsstrukturen
qualitativ iiberpriifen. In dieser Arbeit kann neben Messungen des DLR-Doppler--
Niederschlags—Radars vor allem auf das von Hagen et al. (2000) zusammengesetzte
Nordalpine Radarkomposit zuriickgegriffen werden. Aufler den Radarinformationen,
die eine wichtige Séule der Modelliiberpriifung bilden, wurden Beobachtungen des
Niederschlagsbodenmefinetzes des DWD verwendet. Diese bilden die Grundlage ei-
ner quantitativen Beurteilung der Modellergebnisse.

Da am Deutschland—Modell (DM) keine grundlegenden Anderungen im Vergleich
zur operationellen Version durchgefiihrt werden sollten, konnte der Einflul einer
hoheren Auflésung und/oder einer anderen Konvektionsparametrisierung auf die Nie-
derschlagsstrukturen nicht mit dem DM untersucht werden. Wie im Literaturiiberblick
dargestellt, haben diese beiden Parameter jedoch einen wesentlichen Einfluf} auf die
Vorhersagequalitét konvektiver Regenepisoden.

Personliche Kontakte innerhalb der MAP—community ermoglichten es, solche Rech-
nungen mit dem Atmosphirenmodell MC2 zu machen. Die hochauflésenden numeri-
schen Simulationen mit dem MC2 fiihrte ich wihrend eines zweimonatigen Gastauf-
enthalts beim kanadischen Wetterdienst (Recherche en Prévision Numérique, Dorval,
Québec) durch. Ein halbes Jahr spiter wurde das Forschungsmodell MC2 wihrend
des Feldexperiments des Mesoscale Alpine Programme (MAP) im Herbst 1999 als

numerisches Vorhersagewerkzeug eingesetzt.
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Hier werden die beiden in dieser Arbeit verwendeten Modelle, das Deutschland—
Modell (DM) und das kanadische Forschungsmodell MC2 vorgestellt. Es wird ins-
besondere auf die jeweilige Parametrisierung des Niederschlags eingegangen. Neben
der Darstellung der Validierungsdatenbasis werden auflerdem die in dieser Arbeit

benutzten Bewertungsmafstéibe dargelegt.

3.1 Das Deutschland—Modell (DM)

Das Deutschland—Modell (DM) wurde vom Deutschen Wetterdienst (DWD) in Zu-
sammenarbeit mit der Schweizerischen Meteorologischen Anstalt (SMA) entwickelt
und von Juli 1993 bis November 1999 vom DWD als mesoskaliges Wettervorhersage-
modell fiir Mitteleuropa operationell betrieben!'®. Das hydrostatische Modell basiert
im wesentlichen auf dem regionalen Europa-Modell EM (Majewski, 1991). Eine um-
fangreiche Dokumentation als auch Informationen zu Modelldnderungen und Validie-
rungen des operationellen Wettervorhersagesystems werden vom DWD vierteljdhrlich
in den Quarterly Reports verdffentlicht (Schrodin, 1995, 1998). Wihrend das EM ver-
schiedentlich zu regionalen Klimasimulationen verwendet wurde (Cress et al., 1995;
Schir et al., 1996; Frei et al., 1998; Schir et al., 1999), wurden mit dem DM beispiels-
weise Hochnebel-Wetterlagen im Alpenraum (Schraff, 1997) oder eine Squall-line in
Siid-Deutschland (Doms, 1994) fallstudienhaft untersucht.

Allgemeines

Das Modellgebiet umfafit Mitteleuropa (Abb. 3.1). Das DM verwendet ein sphiir-
isches Koordinatensystem mit dem rotierten Nordpol bei 32.5° N Breite und 170°W
Linge. Diese Rotation der Koordinaten verschiebt den Modell-Aquator nach Euro-
pa und gewéhrleistet dort ein relativ isotropes horizontales Gitter. Die horizontale
Auflésung betrédgt 0.125° (~ 14km), umfaBt horizontal 109 x 109 Gitterpunkte und

erlaubt eine detailliertere Darstellung der mitteleuropéischen Orographie. Wiahrend

14Tn der Schweiz triigt das DM den Namen Schweiz—Modell (SM); in der internen Literatur beider
Wetterdienste wird daher haufig vom hochauflssenden Modell (HM) gesprochen. Das SM enthilt die
gleiche Modellphysik, lediglich das Modellgebiet ist, der geographischen Lage des Nachbarlandes ent-
sprechend, etwas nach Siidwesten verschoben. Auflerdem nutzt das SM interpolierte EM—Analysen
als Initialisierungsdaten, wihrend der DWD fiir das DM eine (modell)eigene Datenassimilationsket-
te betreibt. Am 1. Dezember 1999 ist das DM im Rahmen der Einfiihrung der 4. Modellgeneration
beim DWD durch das Lokal-Modell (LM) ersetzt worden.

23
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im Globalen Modell (GM) die Alpen eine Scheitelh6he von nur rund 1500 m haben,
betrigt diese im regionalen EM etwa 2300 m und im DM bis zu 3130 m. Die in Abbil-
dung 3.1 illustrierten topographischen Héhen zeigen sowohl den Alpenbogen mitsamt
der groflen Alpentéler (z.B. Rheintal, Etschtal) als auch die angrenzenden Mittelge-
birge. Vertikal ist die Atmosphére auf ein hybrides Koordinatensystem diskretisiert,
d.h. die bodennahen geldndefolgenden Modellflichen gehen mit der Hohe in Druck-
flichen iiber. Die Schichtdicke der 20 Niveaus nimmt mit der Hohe zu und betréigt
in Erdbodennéhe 30m. Am Oberrand der Modellatmosphére (bei p=0) wird eine
reflektierende obere Randbedingung verwendet.

Die prognostischen Modellvariablen sind der Bodendruck, die horizontalen Wind-
komponenten, die Enthalpie und der Gesamtwassergehalt. Die Diskretisierung basiert
auf finiten Differenzen mit einem semi-impliziten Zeitschrittverfahren in Verbindung
mit einem Euler’schen Advektionsschema (siehe z.B. Appendix in Majewski, 1991).

Eine Reihe physikalischer Prozesse wird vom Modell nicht aufgelost und mufl pa-
rametrisiert werden. Die Beschreibung der Niederschlagsprozesse im DM folgt dem
traditionellen Ansatz mit der Unterteilung in einen expliziten und einen impliziten
Anteil. Der skalige Regen ist durch die wolkenmikrophysikalische Parametrisierung
nach Kessler (1969) beschrieben. Subskalige Konvektion wird durch das Massenflu3-
schema nach Tiedtke (1989) ausgedriickt. Zur Beschreibung turbulenter Prozesse
wird der Flufi-Gradient—Ansatz angewendet und die Diffusionskoeffizienten werden
iiber die turbulente kinetische Energie geschlossen (Mellor und Yamada, 1974; Miiller,
1981). In der Prandtl-Schicht werden die von Louis (1979) modifizierten Businger—
Beziehungen fiir die Transferkoeffizienten an der Erdoberfliche verwendet und die



3.1 Das Deutschland—Modell (DM) 25

Strahlungsprozesse sind nach Ritter und Geleyn (1992) formuliert.

Die untere Randbedingung wird von einem aufwendigen Erdbodenmodell bereit-
gestellt, welches die Erdoberflichentemperatur, den fiihlbaren Warmestrom und die
Verdunstungsrate berechnet. Zur Temperaturbestimmung wird die Wérmeleitungs-
gleichung in einem optimierten Zweischichtenmodell nach Jacobsen und Heise (1982)
gelost. Die Berechnung der Evapotranspiration setzt die Kenntnis des Bodenwasser-
gehalts voraus, welcher mit einer einfachen Bilanzgleichung fiir zwei Bodenschichten,
deren Dicken 10 cm und 90 cm betragen, bestimmt wird. Die Verdunstung unbewachs-
enen Bodens und die Transpiration der Pflanzen ergeben die Verdunstungsrate und
werden durch einfache Funktionen in Abhingigkeit vom Wassergehalt bestimmt. Die
meisten der im Bodenmodell auftretenden Parameter (z.B. Warmekapazitéit, Warme-
speichervermogen) hingen von der Textur des Bodens ab. Insgesamt werden 5 Bo-
dentypen (Sand, sandiger Lehm, Lehm, toniger Lehm, Ton) und 3 Sonderformen (Eis,
Fels und Torf) unterschieden.

Erfahrungen aus dem operationellen Betrieb des Modells als auch Resultate einzel-
ner Fallstudien (z.B. Doms, 1994) haben geholfen, die z.T. aus grofiskaligen Modellen
stammenden Parametrisierungen an die in Mitteleuropa herrschenden Verhéltnisse
anzupassen. Um beispielsweise die Tendenz des Modells zu reduzieren, die sommer-
lichen Niederschlige zu unterschitzen, wurde im Herbst 1994 die Entrainment Rate
des Konvektionsschemas herabgesetzt.

Da die Parametrisierung des Niederschlags eine wesentliche Modellkomponente
der in dieser Arbeit dargestellten Untersuchungen bildet, wird diese im folgenden
Abschnitt ndher diskutiert.

Niederschlagsparametrisierung im DM

Im DM setzt sich der Niederschlag aus einem skaligen, vom Modellgitter auflésbaren
Anteil und einem sub-skaligen, zu parametrisierenden Anteil zusammen. Damit
wird zur Beschreibung des Niederschlags ein traditioneller Ansatz verfolgt, der ur-
spriinglich fiir grofiskalige Modelle entwickelt wurde. Diese kiinstliche Unterteilung
wird trotz prinzipieller Einschrinkungen (Kuo et al., 1997) hiufig auch in meso-
skaligen Modellen mit Maschenweiten von 10 bis 20 km angewendet. Anfang der 90er
Jahre war dieser Ansatz in simtlichen operationellen mesoskaligen Wettervorhersa-
gemodellen enthalten (Molinari und Dudek, 1992).

(i) Skaliger Niederschlag

Die niederschlagsbildenden Prozesse in skaligen Wolken erfolgen im DM mit ei-
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nem prognostischen Verfahren, bei dem der Wolkenwassergehalt gy als eigensténdige
Zustandsgrofle explizit beriicksichtigt wird. Wolkenmikrophysikalische Prozesse und
instationdre Effekte, wie beispielsweise die Wolkenbildung und -auflésung, lassen sich
mit diesem Verfahren beschreiben. Die Beschreibung des skaligen Niederschlaganteils
basiert im wesentlichen auf der grundlegenden Arbeit von Kessler (1969), die in vie-
len Atmosphéiren—-Modellen Verwendung findet. Im skaligen Teil des hydrologischen
Zyklus des DM werden die 4 Wasserphasen Wasserdampf ¢qp, Wolkenwasser ¢, Re-
gen P und Schnee P, beriicksichtigt. Aus rechenékonomischen Griinden sind im
DM die prognostischen Gleichungen fiir die Temperatur 7', die spezifische Feuchte
gp und den Wolkenwassergehalt gy, durch zwei Gleichungen fiir die spezifische Ge-
samtwirme h = ¢,T + L,qp und den Gesamtwassergehalt ¢gpw = gp + qw ersetzt.
Unter der Voraussetzung des Séttigungsgleichgewichts lassen sich 7', gp und qw zu
jedem Zeitschritt aus den prognostischen Variablen h und gpw berechnen.

Bei der Bildung skaligen Niederschlags werden im Modell insgesamt 9 verschie-
dene wolkenmikrophysikalische Prozesse von der Akkreszenz, der Vereinigung von
Wolken— und Regentropfen, bis zur Evaporation von Regen unterhalb der Wolken-
basis unterschieden (Details hierzu siehe in Schrodin, 1995). Die Bildung von Regen
oder Schnee durch Autokonversion bzw. Nukleation ist mit einem empirischen Ansatz

beschrieben und ist proportional zum Wolkenwassergehalt qpy .

(i1) Subskaliger Niederschlag

Subskalige konvektive Prozesse werden im DM durch das Massenflufischema nach
Tiedtke (1989) beschrieben. Die Wirkung der subskaligen konvektiven Zirkulation
und der mit ihr verkniipften Energieumsetzungen wird mittels eines stationdren Wol-
kenmodells beriicksichtigt. Es wird vorausgesetzt, dafl der Flichenanteil der Kon-
vektionswolken klein ist im Vergleich zum Mittelungsgebiet und somit das Wolken-
ensemble durch einen Bulk-Ansatz nach Yanai et al. (1973) représentiert werden
kann. Diese Einzelwolke beschreibt die Wirkung der verschiedenen Komponenten
des Ensembles summarisch als Nettoeffekt.

Die dem MassenfluBschema nach Tiedtke (1989) zugrundeliegende Schliefungs-
hypothese fiir feuchte Konvektion basiert auf dem Mafl der Feuchtekonvergenz un-
terhalb der Wolkenbasis. Diese direkte Abhéingigkeit des konvektiven Niederschlags
von der Feuchtekonvergenz griindet sich auf zahlreiche Beobachtungen aus den Tro-
pen, welche auf den engen Zusammenhang zwischen feuchter Konvektion und der
Konvergenz von Wasserdampf innerhalb einer Luftsiule hindeuten (Cotton und An-
thes, 1989). Da bereits frithe Arbeiten von Kuo (1965, 1974) auf diesem beobachte-
ten Zusammenhang basieren, wird eine solche Parametrisierung haufig als Kuo—Typ



3.1 Das Deutschland—Modell (DM) 27

Schliefung bezeichnet. Wegen der mangelhaften theoretischen Grundlage wird die-
ser SchlieBungsansatz in der Literatur hiufig kritisiert (z.B. Emanuel, 1994). Ge-
genwiirtig wir das MassenfluBschema nach Tiedtke (1989) in den globalen und regio-
nalen Wettervorhersagemodellen des ECMWEF und des DWD verwendet.

In dem Wolkenmodell wird zwischen einem Aufwind— und einem Abwindbereich
unterschieden. Im Aufwindbereich berechnet sich die Kondensationsrate iiber das
Sittigungsgleichgewicht!®. Die Niederschlagsbildung im Aufwindbereich ist sehr ein-
fach durch eine lineare Funktion vom konvektiv gebildeten Wolkenwasser [ beschrie-
ben, welches eine diagnostische Grofie ist und am Ende jedes Zeitschritts in den beiden
obersten Wolkenschichten komplett ausgemischt (detrained) wird. Wihrend sich der
Massenflul im Aufwindbereich direkt aus der Feuchtekonvergenz unterhalb der Wol-
kenbasis berechnet, ist der im Abwindbereich herrschende Massenflul proportional
zum Aufwirtsgerichteten.

Unterhalb der Wolkenbasis, die durch einen adiabatischen Aufstieg eines boden-
nahen Luftpakets bis zum Hebungskondensationsniveau bestimmt wird, ist die Ver-
dunstung des Regens in ungeséttigten Luftschichten analog zum skaligen Fall para-
metrisiert. Uber Land setzt konvektive Niederschlagsbildung erst ab einer vertikalen
Machtigkeit von 3000 m ein, um das Ausregnen flacher Schonwetterkumuli auszu-
schlielen. Fiir den Fall der in skaliger Bewolkung eingelagerten Konvektion bestehen
keine Wechselwirkungen zwischen skaligem Wolkenwasser gy und dem subskaligen,

in konvektiven Aufwindbereichen gebildeten Wolkenwasser (.

Anfangs— und Randdaten

Der DWD betreibt ein auf intermittierender statistischer Interpolation (Optimum
Interpolation, OI) beruhendes Datenassimilationsschema fiir die numerischen Mo-
delle (Lonnberg und Shaw, 1987). Eine 6-stiindige DM—Vorhersage liefert die erste
Schitzung (first—guess) fiir die DM—Analyse. Fiir die Analysen um 00, 06, 12 und
18 UT werden alle verfiigharen Beobachtungen (Radiosondendaten, Satellitendaten
und synoptische Beobachtungen) innerhalb eines, um den Analyse-Zeitpunkt zen-
trierten, 6-stiindigen Zeitfensters beriicksichtigt. Die analysierten atmosphérischen
Variablen umfassen den Horizontalwind v, das Geopotential ®, den Bodendruck p,
und die relative Feuchte ¢,,. Fiir die Erdbodentemperatur und den Bodenwasser-

gehalt werden keine Analysen durchgefiihrt, stattdessen werden die 6-stiindlichen

15Treten beim Aufstieg Ubersittigungen auf, wird die spezifische Feuchte ¢p unter
Berticksichtigung freiwerdender Wérme auf ihren Séttigungswert ¢f, justiert und die Feuchtedif-
ferenz als kondensiertes Wolkenwasser [ (bzw. falls T < 0°C als Wolkeneis) interpretiert.
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first—guess Felder verwendet.

Diese fiir das mesoskalige DM—Gebiet 6—stiindlich zur Verfiigung stehenden Analyse—
Daten werden in dieser Arbeit als Initialisierungs— und Randdaten verwendet. Durch
den Gebrauch der Analyse-Daten, der bestmoglichen mesoskaligen Datenbasis, kann
zwar nicht die gesamte Vorhersagefihigkeit'¢ beurteilt werden, festgestellte Abwei-
chungen kénnen aber Unzuldnglichkeiten in der Modellauflésung, der Parametrisie-
rung physikalischer Prozesse oder im mesoskaligen Analyseschema zugeschrieben wer-
den. Zwischen den Analyse-Terminen werden die Analyse-Daten linear interpoliert,
um dem Modell stiindliche Randdaten bereitzustellen. An den lateralen Réndern
wird ein Relaxationsschema (Davies, 1976) verwendet, um die Modellvariablen im
Randbereich kontinuierlich an die grofiskalige antreibende Strémung anzupassen.

3.2 Das kanadische Forschungsmodell MC2

Das nicht-hydrostatische Forschungsmodell MC2 (Mesoscale Compressible Commu-
nity) wurde vom kanadischen Wetterdienst (Recherche en Prévision Numérique, Dor-
val) in Zusammenarbeit mit der Université du Québec & Montréal entwickelt (Benoit
et al., 1997). Die Féhigkeit, mesoskalige Phéinomene realistisch zu simulieren, ist
anhand einiger Fallstudien dokumentiert (z.B. Benoit et al., 1995; Yu et al., 1997;
Benoit et al., 2000). Das MC2 wurde wihrend der Special Observing Period des MAP—
Feldexperiments von September bis Mitte November 1999 als numerisches, hoch-
auflosendes Vorhersagewerkzeug insbesondere zur Prognose von Starkniederschligen
eingesetzt.

Die Grundlage des MC2 bilden die Navier-Stokes Gleichungen. Bei der Ver-
wendung eines expliziten Zeitschrittschemas wiirde die Linge des Zeitinkrements At
durch die im Gleichungssystem enthaltenen, ungefilterten Schwere— und Schallwel-
len entscheidend limitiert. Um eine numerisch stabile Integration der primitiven
Gleichungen zu gewihrleisten, wird im MC2 ein semi-implizites semi-Lagrange’sches
Diskretisierungsschema verwendet (Thomas et al., 1998). Ferner wird das Gleichungs-
system auf einem nicht-orthogonalen Koordinatensystem mit einer generalisierten,
gelindefolgenden Vertikalkoordinate gelost. Schliefflich kann fiir MC2-Simulationen
die umfangreiche Physik-Bibliothek des kanadischen Wetterdienstes genutzt werden,
so daf} zahlreiche Optionen der Beschreibung subskaliger Prozesse zur Verfiigung ste-
hen (Mailhot et al., 1998).

16Zur Untersuchung der wahren Vorhersagefiihigkeit wiiren prognostizierte Randdaten notwendig,
die fiir die vergangenen Episoden nicht zur Verfiigung stehen.
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Die Niederschlagsbildung kann einerseits, entsprechend der traditionellen Unter-
teilung, durch einen skaligen und einen subskaligen Beitrag beschrieben werden. Fiir
die subskaligen konvektiven Prozesse werden in dieser Arbeit fiir die MC2-Simulation
mit 10 km Maschenweite sowohl ein auf Feuchtekonvergenz basierendes Kuo-Typ—
Schema als auch eine auf lokalen Stabilitétskriterien beruhende mesoskalige Parame-

trisierung nach Fritsch und Chappell (1980) angewendet.

In der hochauflésenden MC2-Simulation mit 2 km Maschenweite wird die Nieder-
schlagsbildung vollig explizit mit der wolkenmikrophysikalischen Formulierung von
Kong und Yau (1997) behandelt. Dieses Schema eignet sich zur Untersuchung kon-
vektiver Situationen und enthilt 5 mikrophysikalische Variablen (Wasserdampf ¢p,
Wolkenwasser qu, Regen ¢r und zwei Eisphasen gice bzw. @grauper). Die Beschrei-
bung der warmen Wolkenmikrophysik basiert auf den weitverbreiteten Annahmen
von Kessler (1969) und unterscheidet sich nur unwesentlich von derjenigen des DM.
Demgegeniiber gilt die Behandlung atmosphérischer Eispartikel in numerischen Mo-
dellen als diffizile Angelegenheit, da diese im allgemeinen in Form und Gréfie stark va-
riieren. In der iiberarbeiteten, hier verwendeten Version werden einerseits die beiden
Eisphasen Schnee oder Eiskristalle und andererseits die sphérischen Partikel Graupel
oder Hagel unterschieden (Kong et al., 1990). Auflerdem wird in den dynamischen
Gleichungen das Gewicht der in der Atmosphére befindlichen Wassersubstanzen mit-

beriicksichtigt.

In der vorliegenden Arbeit wird das MC2 mit denselben Initialisierungs— und
Randwerten wie das DM angetrieben, um den Vergleich auf die Modellphysik unter
gleichen Randbedingungen reduzieren zu konnen. An den lateralen Réndern wird das
Davies’sche (1976) Relaxationsschema angewendet. Die MC2-Modellierungsstrategie
wird in Abschnitt 6.1 beschrieben.

3.3 Beobachtungsdaten zur Modelliiberpriifung

Um die Qualitdt der von den numerischen Modellen produzierten meteorologischen
Felder und insbesondere die raum-zeitliche Verteilung der Niederschldge beurteilen
zu konnen, sind vielfiltige Beobachtungsdaten notwendig. In Tabelle 3.1 sind die
in dieser Arbeit genutzten Beobachtungen zusammengestellt. Charakteristika sowie
Vor— und Nachteile der Niederschlagsbeobachtungen, die mit dem Bodenmefinetz

bzw. mit Radargerdten gewonnen werden, sind im folgenden erléutert.
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Tabelle 3.1: Zusammenstellung der zur Modell-Evaluierung genutzten Beobachtungsda-

ten und deren Quelle.

Art der Beobachtung ‘ Quelle
Regenraten des Nordalpinen Radarkomposits DLR
Radarreflektivitdtsdaten eines Einzelradargerits DLR
Windfelder des DLR-Doppler—Radars DLR
Bodenmessungen des Niederschlagsmefinetzes DWD

In-situ Messungen meteo. Parameter an Bodenstationen | DLR

Synoptische Beobachtungen Berliner Wetterkarte
NOA A—Satellitenbilder Dundee University
Mesoskalige Analysen auf dem DM-Gebiet DWD

Niederschlags—Bodenmefinetz

Die Niederschlagsmessung mit einem Sammlergeféf stellt traditionsgeméaf die klassi-
sche Messung mit einem hohen Genauigkeitsanspruch an einem Punkt von 200 cmn?
Sensorfliche dar. Die Nutzung dieser punktuellen Messungen zur Uberpriifung der
von mesoskaligen Modellen produzierten Regenmengen wird durch einige Faktoren
erschwert.

Konvektive Starkniederschlagsereignisse sind héufig rdumlich eng begrenzt. Die
variable kleinrdumige Niederschlagsstruktur solcher konvektiver Ereignisse kann mit
den Messungen des Bodenmefinetzes des DWD (Abb. 3.2) nur unzureichend erfafit
werden. Von Sammlervergleichen in Stid—Deutschland sind mittlere Abweichungen
der Tagesregenhohen auf engstem Raum von deutlich iiber 10 % bekannt (Lang, 1997).
Ein weiterer limitierender Faktor stellt der Standort des Meflinstruments beziiglich
der umgebenden Orographie dar. Besonders in gebirgigen Regionen befinden sich
Regenmesser hiufig in niedrigen Hohenlagen, vorherrschend in bewohnten Tallagen,
und kénnen dort zu einer systematischen Fehleinschitzung der Niederschlagsmenge
fiihren.

Neben der begrenzten rdumlichen Reprédsentanz der Einzelmessungen stellen Mef3-
fehler weitere beschrinkende Faktoren dar. Dabei bilden wind-induzierte Ablenkun-
gen von Hydrometeoren iiber der Me6ffnung, das Befeuchten der Mefigerdtwéinde
und die Verdunstung aus dem Container die gréfiten Fehlerquellen. Das Ausmaf
der Unterschitzung hingt von der umgebenden Windgeschwindigkeit, der Tropfen-
grofienverteilung (Intensitéit des Niederschlags) und der Art des Niederschlags (Re-
gen oder Schnee) ab. Die aus den obigen Mefifehlern resultierende Unsicherheit der

Sammlermessung zeigt einen deutlichen Jahresgang und ist im Winter mit 8 bis 30 %
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| Jahr | Anzahl d. Stationen

1994 1485
1995 1490
1996 1465
1997 1449
1999 1440

Abbildung 3.2: Lage der vom Deutschen Wetterdienst unterhaltenen Niederschlagsmef-
stationen in Siid-Deutschland (¢ < 50 ° Nord) im Jahr 1999 und deren Anzahl in den Jahren

der in dieser Arbeit untersuchten Niederschlagsepisoden.

am signifikantesten und wird vor allem durch die Ablenkung der Kristalle bei Schnee-
fall verursacht. Im Sommer kann die Unterschiitzung auf 5 bis 10 % abgeschétzt wer-
den (Frei und Schir, 1998). Die Ungenauigkeit der sich zum Teil kompensierenden
Effekte wird von Joss und Lee (1995) in einer sich iiber 5 Jahre erstreckenden Mefireihe
untersucht. Der Vergleich von zwei verschachtelten unabhéingigen Niederschlagsmef3-
netzen in der Schweiz zeigt in diesem Zeitraum einen Korrelationskoeffizienten von nur
0.8. Trotz dieser Einschrinkungen eignen sich Beobachtungen des Bodenmefinetzes

nach wie vor am besten zur quantitativen Evaluierung von Niederschlagsereignissen.

Die Messungen des Niederschlags-Bodenmefinetzes des DWD, welches nicht au-
tomatisiert ist und dessen Daten erst 4 bis 8 Wochen spéter verfiigbar sind, liegen
hier als Tagesniederschlagshéhen vor. Um die unregelméflig verteilten Niederschlags-
daten in dieser Arbeit quantitativ vergleichen zu koénnen, werden diese rdumlich auf
ein regelmifBiges Basisgitter gemittelt. Dazu wird das von Frei und Schér (1998) in
ihrer Niederschlagsklimatologie verwendte Gitter benutzt, welches den Breiten— und
Langenkreisen folgt. Die Maschenweite betragt 0.3 ° in West—Ost Richtung und 0.22°
in Nord-Siid Richtung und entspricht etwa 24km (A.,q). Das verwendete Analyse—
Schema berechnet aus mehreren, sich in der Nachbarschaft des Analyse-Gitterpunkts
befindenden Stationswerten lokale Gebietsmittel. Hierzu werden Beobachtungen in-
nerhalb eines bestimmten Such-Radius um den Gitterpunkt entfernungsabhiingig ge-

wichtet, wozu folgende Gewichtsfunktion benutzt wird:

wa(F) = { (1 +cos((7)r x 7))/2 falls 7j <1
falls 7>1



32 Numerische Modelle und Beobachtungsdaten

mit

F = (@ — 20) /A2 + (0o — )/ B)?

als skalierte Entfernung der Station (zs, ys;) vom Gitterpunkt (z4,y,). Die Inkremente
Ax bzw. Ay definieren die Grole des Such—Radius. Um den rdumlichen Informati-
onsgehalt des relativ dichten Niederschlags—Beobachtungsnetzes des DWD mdoglichst
wenig zu glitten, wird ein Such—-Radius von Az bzw. Ay = 12 km gewéhlt (Agyar/2).
Auflerdem sind mindestens zwei Stationswerte zur Berechnung eines Flédchenmittel-
werts notwendig.

Neben der Bestimmung von Flichenmitteln des Niederschlags lassen sich mit den
auf ein regelméafliges Gitter projizierten Beobachtungen einige, der von den Wetter-
diensten routineméfig zur Niederschlagsiiberpriifung verwendeten Mafizahlen, soge-
nannte Scores, ermitteln. Die in dieser Arbeit verwendeten Scores werden in Ab-
schnitt 3.4 vorgestellt.

Radar—Daten

Mit einem Wetter-Radar kann der Gesichtskreis der Beobachtung erweitert und der
Niederschlag flichenhaft erfafit werden. Sowohl auf lokaler wie auch auf regionaler,
lénderiibergreifender Skala liefern Radardaten Informationen hoher raum-zeitlicher
Auflésung iiber das Auftreten von Konvektion und die Verlagerung von Regenge-
bieten. Dem mittels dieser Fernerkundungsmethode erzielten Informationsgewinn in
der Fliache stehen Schwierigkeiten der Quantifizierung der Radarmefiwerte gegeniiber.
Grundlegendes zur Niederschlagsmessung mit Radargeréiten und der Genauigkeit von
Radarmessungen haben im Uberblick z.B. Joss und Waldvogel (1990) zusammenge-
fait.

Das Grundprinzip der Radarmessung !” beruht auf dem gepulsten Aussenden und
dem Empfangen elektromagnetischer Strahlung. Die Radarmeteorologie ist daran
interessiert, aus der Charakteristik dieser riickgestreuten elektromagnetischen Strah-
lung die Menge, Art und den Bewegungszustand der Hydrometeore abzuleiten. Aus
der Menge der Partikel kann auf die Intensitdt des Niederschlags geschlossen werden.
Auflerdem lassen sich mit einem Polarisationsradar Hydrometeore der Art nach in
fliilssigen Regen, Hagel oder auch Schnee unterscheiden.

Die Radarmessung unterliegt als Fernerkundungsmethode einigen physikalischen

Beschrankungen: (i) Abschattungseffekte an Bergen bzw. durch die Erdkriimmung

"Das Akronym RADAR steht fiir 'Radiowave Detection and Ranging’, d.h. Aufnahme und
Entfernungsmessung mit Radiowellen.
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schrinken die Sichtbarkeit des Niederschlags ein. (ii) Der Radarstrahl iiberstreicht
wegen der Erdkriimmung zunehmend hohere Schichten, die kleinere Partikel ent-
halten und damit zu Unterschitzungen fiihren. Durch den Wachstumsprozess des
Niederschlags nimmt die Echointensitdt mit zunehmender Hohe ab. Diese systema-
tische Abhéngigkeit von der Hohe des Meflvolumens kann durch Verwendung eines
vertikalen Profils der Reflektivitét korrigiert werden. (iii) Bodenechos beeinflussen die
Radarreflektivitit insbesondere in komplexem Gelédnde. (iv) Die Bestimmung der Re-
genintensitit erfolgt nicht direkt, sondern iiber die Beziehung der gemessenen Reflek-
tivitdt zur Regenrate (Z/R—-Beziehung), einer rdumlich nur ndherungsweise bekann-
ten Regentropfengrofienverteilung, die wiederum entscheidend vom Niederschlagstyp
abhéngt. (v) SchlieBlich beeinflussen die entfernungsbedingte Verbreiterung des Ra-
darstrahls und (vi) die Abschwichung des Signals durch Démpfungseffekte bei Stark-
regen die Genauigkeit der Messung (Joss und Lee, 1995; Joss, 1999) 8.

Die Meflgenauigkeit einer aus Radardaten abgeschéitzten, unkorrigierten Tages-
niederschlagshohe gibt Joss (1999) fiir einen beliebigen Ort im Gebirgsland Schweiz
mit dem Faktor 2 an. Um den groflen Vorteil der flichendeckenden Information ge-
geniiber der punktuellen Sammlermessung zu nutzen, sollten die Radardaten deshalb

primér qualitativ genutzt werden.

Im allgemeinen gilt als Grenze fiir eine verldflliche Regenh6henbestimmung ei-
nes Einzelradars die 100 km-Distanz von den Radarantennenkoordinaten (Kitchen
und Jackson, 1992). Da in den Umkreis eines solchen Einzelradars nur wenige DM-
Gitterpunkte fallen, bietet die einheitliche Vernetzung von Radarinformationen meh-
rerer Gerdite neue Moglichkeiten, die Modellergebnisse zu iiberpriifen. Durch das
Zusammenfassen mehrerer Radar—Gerédte werden mef3technisch Gebiete erfafit, die
zum typischen Modellbereich der Mesoskala passen.

In das von Hagen et al. (2000) arrangierte Nordalpine Radarkomposit gehen so-
wohl Informationen verschiedener nationaler Wetterdienste (Deutschland, Frank-
reich, Osterreich und Schweiz) als auch Daten der Forschungsradargeriite der ETH
Ziirich und des DLR Oberpfaffenhofen ein (siehe Abb. 3.3). Da zur Komposition
dieser mit unterschiedlichen Mefiphilosophien gewonnen Radardaten zahlreiche prag-

matische Kompromisse'® notwendig sind, sollte die Information nur qualitativ genutzt

18 Anhand zweier Beispiele soll die Empfindlichkeit der RadarmeBgenauigkeit zahlenmifig ver-
anschaulicht werden. Die Tatsache, dafl zwischen ausgesandter und empfangener Signalleistung
18 Grofenordnungen (186 dB) liegen (Joss, 1999), verdeutlicht die hohen technologischen Anforde-
rungen an das MeBgerét. Andererseits beeinflufit bereits ein weiterer erfafiter Tropfen von der Grofle
eines Reiskorns in jedem m? die Intensitéitsgenauigkeit um 0.2 - 0.5mm/h (Lang, 1997).

19Die Variationsbreite der Radar—Produkte der nationalen Wetterdienste als auch deren nicht kon-



34 Numerische Modelle und Beobachtungsdaten

030 1.0 3.0 10 N 30 [ 100 I

Abbildung 3.3: Flichendeckende Informationen mehrerer Radargerite sind im Nord-
alpinen Radarkomposit zusammengefafit. Am Beispiel des mesoskaligen konvektiven Sy-
stems am 5. Juli 1996 ist die Lage und die Reichweite der in das Komposit eingehenden
Radargerite Frankfurt, Stuttgart und Miinchen (DWD); Albis, La Déle und Monte Lema
(SMA); Salzburg, Innsbruck und Zirbiskogel (Austro Control) sowie des Forschungsradars
des DLR Oberpfaffenhofen dargestellt.

werden. Die rdumliche Auflssung der Radarbilder betrigt 2x2 km?. Infolge der va-
riterenden Abtastprozeduren enthilt ein Kompositbild instantane Regenraten eines

sich iiber 15 min erstreckenden Zeitfensters.

Neben dem die Skala mesoskaliger Modelle abdeckenden Radarkomposit werden
aulerdem Daten des DLR—-Forschungsradars POLDIRAD (Dopplerized POLarizati-
on Dlversity RADar) zur Modelliiberpriifung verwendet (Schroth et al., 1988). Mit
dem dopplerfihigen C-Band Radar (Wellenldnge A = 5.45 ¢m) konnen neben Nie-
derschlagsreflektivititen auch Radialwinde der partikel-beladenen Luft im Umkreis
des Mefgerits erfalt werden. Daten der Messungen mit dem DLR-Radar stehen

ebenfalls nur fiir Einzelfille der letzten Jahre zur Verfiigung.

tinuierliche Archivierung erschwert das Zusammenfiigen eines linderiibergreifenden, den gesamten
Alpenraum abdeckenden Komposits. So werden beispielsweise unterschiedliche Z/R-Beziehungen
(Frankreich und Osterreich verwenden Z= 200R'%, Deutschland Z= 256R'*2, und die Schweiz
Z=316R!%), differierende Intervallgrenzen der Reflektivitéiten, verschiedene Abtastprozeduren, ei-
ne voneinander abweichende Zeitauflosung und unterschiedliche Kartenprojektionen verwendet
(Hagen et al., 2000).
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3.4 Validierungsmethodik und Bewertungsmaflstibe

Die verschiedenen Niederschlagsereignisse werden nach folgendem grundsitzlichen
Schema untersucht, welches durch die Existenz von Beobachtungsdaten individuell

modifiziert werden kann:
e Kurzbeschreibung der synoptischen Lage,
e Vergleich des Radarkomposits mit Modellergebnissen,
e Vergleich der Modellergebnisse mit Daten des DLR-Radars,
e Vergleich von Modelldaten und weiteren verfiigharen Messungen und
e Vergleich der beobachteten und simulierten Tagesregenhohen.

Infolge der grofien quantitativen Unsicherheiten, die mit der Radar-Messung ver-
bunden sind, werden die Radardaten in dieser Arbeit vorwiegend qualitativ genutzt.
Die Vernetzung der flichendeckenden Information verschiedener Radar—Gerite zu ei-
nem, die Mesoskala abdeckenden Komposit, ermoglicht neben der Dokumentation der
Entwicklung und Verlagerung konvektiver Systeme auch die Uberpriifung der simu-
lierten Niederschlagsfelder mittels visueller Inspektion. Diese Methode wird ebenfalls
zur Uberpriifung der dynamischen Modellfelder mit Messungen fernerkundeter Wind-
felder im Umkreis des DLR-Radars in Oberpfaffenhofen angewendet.

Eine aussagekriftige Gegeniiberstellung solcher fernerkundeten Beobachtungen
mit Ergebnissen eines mesoskaligen Wettervorhersagemodells erfordert jedoch zunéichst
einige grundsitzliche Uberlegungen. Um eine qualitative Evaluierung durch den bild-
haften Vergleich von Mef3— und Modellergebnis zu erméglichen bzw. zu erleichtern,

werden folgende Punkte beim Erzeugen der Abbildungen eingehalten:
e Darstellung eines gleichen Gebietsausschnitts,
e Verwendung identisch skalierter und gleich kolorierter Intensitétsklassen,
e Darstellung der meteorologischen Felder mit bestmdglicher Auflésung und
e Integration der Niederschlagsakkumulation iiber gleiche Zeitrdume.
Das Nordalpine Radarkomposit liefert flichendeckende Momentaufnahmen kon-

vektiver Aktivitdt (Hagen et al., 2000). Die darin dargestellten Regenraten sind aus
gemessenen Radarreflektivitdten berechnet. Dazu wird aus jeder vertikalen Sdule die
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maximale Intensitdt verwendet, unabhingig davon, welches Gerét innerhalb des Ra-
darverbunds das Ereignis in welcher Distanz bzw. Hohe detektiert. Diese fehlende
Hohenzuordnung der gemessenen Werte schliefit die Verwendung eines Vertikalpro-
fils der Reflektivitit und damit eine genauere Quantifizierung der Niederschléige aus.
Die fernerkundeten Daten eignen sich also zur qualitativen Abschéitzung der instanta-
nen Regenraten, welche in sechs logarithmisch skalierte Klassen eingeteilt sind. Die
den Radarbildern gegeniibergestellten Modellergebnisse zeigen die zu den gleichen
Zeiten simulierten instantanen Niederschlagsraten. Die maximalen Werte innerhalb
eines Zeitschritts jeder vertikalen Sdule des Modellgitters sind dazu geméf den Inten-
sitdtsklassen des Radarkomposits diskretisiert. Im Gegensatz zu den hochaufgeldsten
Radardaten (2 x 2 km?) liegen die simulierten DM-Regenraten nur auf dem Modell-
gitter mit einer Pizelgrifie von 14 x 14 km? vor.

Auflerdem werden Windfelder im Umkreis des DLR-Doppler-Radars in Ober-
pfaffenhofen zur Uberpriifung der dynamischen Modellfelder fiir zwei Fallstudien ver-
wendet. Windmessungen mit einem Doppler-Radar sind generell nur in Luftvolumina
moglich, die mit Partikeln (z.B. Hydrometeoren) erfiillt sind, an denen das ausgesand-
te Signal reflektiert wird. Ferner kann ein Einzelradar nur entlang des Radarstrahls,
also die radiale Komponente der Geschwindigkeit der Partikel messen. Eine auf das
Gerat gerichtete Stromung wird im allgemeinen durch negative Werte représentiert.
Zu den in dieser Arbeit abgebildeten Radarrohdaten ist noch anzumerken, dal Wind-
geschwindigkeiten oberhalb der Nyquistgeschwindigkeit 2° farblich umgeschlagen er-
scheinen. Um diese Rohdaten des Doppler—-Windfeldes mit Daten des numerischen
Wettervorhersagemodells vergleichen zu kénnen, werden die Modelldaten dem vor-
handenen Bildmaterial vergleichbar dargestellt. Dazu wird die Normalkomponen-
te des horizontalen Windfeldes beziiglich dem Modell-Gitterpunkt Oberpfaffenhofen
unter Beriicksichtigung des Elevationswinkels des Radarstrahls berechnet. Die simu-
lierte Vertikalwindkomponente wird bei dieser Berechnung vernachlissigt, da diese
in Bodenndhe um mehr als eine Groflenordnung kleiner als der horizontale Wind ist
und die verwendeten Elevationswinkel des Radarstrahls nur 1° bzw. 1.5° betragen.

Zur Evaluierung der hochauflésenden MC2-Simulation werden zusétzlich die vom
DLR-Radar gemessenen Reflektivititsfelder genutzt. Die Gleichungen, mit denen
der vom MC2 produzierte Hydrometeorgehalt in Pseudo—Radarreflektivititen Z um-
gerechnet wird, sind in Anhang A gegeben.

20Die Nyquistgeschwindigkeit, die maximal eindeutige Dopplergeschwindigkeit, die in
Abhéngigkeit der Pulswiederholfrequenz und Wellenléinge A gemessen werden kann, des DLR-Radars
betrigt 13.6 m/s.
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Schliefflich werden die Tagesniederschlagshéhen des Bodenmefinetzes qualitativ
und quantitativ genutzt. Neben der visuellen Inspektion der rdumlichen Vertei-
lung des iiber einen Zeitraum von 24 Stunden akkumulierten Niederschlags (06 UT
bis 06 UT des Folgetags) werden auch Gebietsmittel und statistische Mafizahlen zur
Uberpriifung der Modellqualitiit verwendet. Diese statistischen Grofien (Scores) be-
rechnen sich iiber diskrete Niederschlagsmengen, die innerhalb einer festgelegten Zeit-
spanne (hier 24 Stunden) gefallen sind, und ergeben komprimierte Aussagen beziiglich
der rdumlichen Genauigkeit der Modellprognose. Dazu werden die unregelméfig ver-
teilten Niederschlagsdaten auf ein regelméfiges Basisgitter gemittelt.

Die Wetterdienste stellen die durchschnittliche Qualitidt der Niederschlagsprogno-
sen haufig in sogenannten Kontingenztabellen dar. Anhand einer 2 x 2 Kontingenzta-
belle lassen sich fiir einen bestimmten Niederschlagsschwellenwert die in dieser Arbeit

berechneten Mafizahlen bias score (BS), threat score (TS) und true skill statistics
(TSS) erkliren:

Niederschlagsereignis | beobachtet | nicht beobachtet

simuliert a c
nicht simuliert b
BS = ¢ Bs>o
a+b
TS = — %  9<TS<1
a+b+c
rss = @XA=0bx9 gy

(a+0b) x (c+d)

Der bias score, das Verhiltnis von simulierter zu beobachteter Regenmenge, trifft
eine Aussage iiber die Unter— bzw. Uberschitzung des Modells in Abhiingigkeit vor-
gegebener Niederschlagshthen. Demgegeniiber wird die Fahigkeit des Modells, den
Ort und die Grofle des Gebiets, welches eine festgelegte Niederschlagsmenge erhélt,
richtig vorherzusagen, durch den threat score beschrieben. Mit den true skill statistics
wird anschaulich die Differenz der Treffer der richtigen und der falschen Vorhersagen
ausgedriickt. Beim DWD werden mit dem 7°SS Maf} die regionalen Modelle validiert
(siehe z.B. Abb. 2.2). Eine ideale Vorhersage liegt vor, falls diese Mafizahlen den
Wert 1 annehmen.

Generell ist es keine leichte Aufgabe, Niederschlagsergebnisse eines solch kom-

plexen Gebildes wie die eines numerischen Modells zu iiberpriifen. Statt einer ein-
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deutigen ja/nein Aussage (Verifikation, Falsifikation) sind die Ergebnisse numeri-
scher Modelle auf einer kontinuierlichen Skala zu bewerten, zu der verschiedene
Uberpriifungsmethoden jeweils verschiedene Beitriige liefern (Validierung, Evaluie-
rung). Die generelle Schwierigkeit der Bewertung von Niederschlagsvorhersagen zeigt
sich in einer Vielzahl von Veroffentlichungen, in denen beispielsweise von ’relativ
prézise’, 'ziemlich erfolgreich’ oder 'generell zufriedenstellend’ gesprochen wird (siehe
z.B. Ubersicht in Spencer und Stensrud, 1998).

In dieser Arbeit werden die folgenden Kriterien verwendet, um mittels visueller In-

spektion die Qualitdt der Simulationsergebnisse festzustellen:
e die Geometrie,
e die Amplitude,
e die zeitliche Entwicklung und

e Phasenfehler der Niederschlagsstrukturen bzw. markanter dynamischer Felder

wie Boenlinien zwischen Beobachtung und Modellsimulation.

Nach diesen qualitativen Kriterien wird die Qualitdt einer Modellsimulation als

e zufriedenstellend bezeichnet,

falls durch die visuelle Inspektion mit Radardaten, Niederschlagstagessummen,
Zeitreihen und sonstigen Beobachtungsdaten die beobachtete horizontale Struk-
tur konvektiver Aktivitdt in den Modellergebnissen iiber mehrere Stunden iden-
tifizierbar ist und der Phasenfehler zwischen Modell und Beobachtung maximal
2 Stunden betrégt.

e gut bezeichnet,

falls durch die visuelle Inspektion mit Radardaten, Niederschlagstagessummen,
Zeitreihen und sonstigen Beobachtungsdaten die Lage, die Form, die Breite, die
Intensitdt und deren Gradient (Schérfe der Squall-line) dhnlich den Beobach-
tungen ist und der Phasenfehler zwischen Modell und Beobachtung weniger als
1 Stunde betrigt.

Weiter werden in dieser Arbeit quantitative Bewertungsmaflstibe verwendet, die in

Anlehnung verfiigbarer Literaturquellen festgelegt wurden. Mit den Scores lassen
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sich Aussagen hinsichtlich der rdumlichen Genauigkeit der Verteilung des Tagesnie-
derschlags treffen.

Nach quantitativen Kriterien wird die Qualitit einer Modellsimulation als

e zufriedenstellend bezeichnet,

falls die Differenz des flichengemittelten Tagesniederschlags AP= Pieo—Psim
kleiner als 30 %* ist, fiir den bias score (BS) 0.67 < BS < 1.5' gilt, der
threat score TS > 0.25 ist oder die true skill statistics TSS > 0.25% sind.

e gut bezeichnet,

falls AP< 10%**, fiir den bias score 0.9 < BS < 1.17 gilt, der threat score
TS > 0.5 oder die true skill statistics TSS > 0.5 sind.

Die Ergebnisse mesoskaliger Wettervorhersagemodelle und insbesondere der rdumlich
und zeitlich variable meteorologische Parameter Niederschlag erfordern eine viel-
schichtige Betrachtungsweise. Anhand einer einzigen Maf}zahl 148t sich die Modell-
qualitiit einer Niederschlagsvorhersage nicht festmachen. Zur Uberpriifung der Qua-
litdt der mit mesoskaligen Modellen simulierten Starkniederschlagsereignisse werden

daher in dieser Arbeit verschiedenartige Beobachtungsdaten komplementir genutzt.

*Sénési et al. (1996) sprechen beispielsweise von einer leichten Uberschiitzung der Niederschlags-
produktion, wenn der flichengemittelte Tagesniederschlag um 30 % iiberschétzt wird.

**Die Meflungenauigkeit der Sammlergefifie betrigt ~ 10 % (Lang, 1997; Frei und Schir, 1998).

"Der durchschnittliche bias score des SM betrdgt im fiir zwei Sommermonate 1995 BS(P=
5mm) = 0.95 und BS(P= 50mm) = 2.0 (vgl. Mladek et al. (2000)).

tDer durchschnittliche threat score von LAM-Vorhersagen betrigt im Sommer T'S(Pi2n =
0.25mm) = 0.3 (vgl. Anthes (1983)).

$Die durchschnittlichen TSS-Werte der saisonalen DWD-Validierung fiir Starkniederschlige
(P12n= 10mm) liegen bei 0.26 (vgl. Tab. 2.2).
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Fiir dieses Kapitel wurde ein Ensemble von fiinf Fallstudien ausgew#hlt, zu dem be-
sondere Beobachtungsdaten verschiedener Mefsysteme vorliegen. Diese erlauben, die
Fahigkeit des Deutschland—Modells zu iiberpriifen, sommerliche Starkniederschlagser-
eignisse realistisch zu simulieren. Zunéchst wird die Auswahl und die Auslegung der

Fallstudien erlautert.

4.1 Auswahl und Auslegung der Fallstudien

Die einzelnen Fallstudien haben mehrere Auswahlkriterien zu erfiillen:

(a) Die ausgewéhlten Fille sollen verschiedene synoptische Situationen reprisen-
tieren, die im Sommer im nordalpinen Raum zu signifikanten Regenmengen fiihren.

(b) Die zu simulierenden Episoden sollen in den Zeitraum fallen, fiir den operatio-
nelle Analysen auf dem Deutschland-Modell-Gebiet zur Verfiigung stehen, um eine
konsistente, mesoskalige Datenbasis zum Antreiben des Modells zu haben (d.h. Félle
spéter als Juli 1993).

(¢) Neben routinemifiigen Beobachtungsdaten sollen weitere, modellunabhéingige
Daten zur Verfiigung stehen. Informationen des Nordalpinen Radarkomposits stehen
fiir Einzelfélle seit 1992 zur Verfiigung. Die Nutzung zusétzlicher Daten des DLR-
Forschungsradars in Oberpfaffenhofen setzt voraus, dal das Niederschlagsereignis im
Umbkreis des Radar—Standorts auftritt.

Nach umfangreicher Datenrecherche haben sich die in Tabelle 4.1 zusammenge-
stellten fiinf Ereignisse fiir eine eingehende Untersuchung qualifiziert. Drei dieser Nie-
derschlagsepisoden gehéren zur Klasse der mesoskaligen konvektiven Systeme (MCS)
und zeichnen sich durch markante mesoskalige Wettererscheinungen aus. Um die
Modelliiberpriifung auf einer breiteren Basis zu errichten, werden die MCS durch
zwei Starkregenepisoden ergénzt, die von groflerskaligen Entwicklungen in der mitt-
leren Troposphére angetrieben wurden und deren Niederschlag zu folgenschweren

Uberschwemmungen fiihrte.

Alle numerischen Fallstudien werden mit der gleichen, operationellen Version des
Deutschland—Modells gerechnet, da die Fahigkeit des fiir die tégliche Wettervorhersa-
ge eingesetzten Modells {iberpriift werden soll, intensive Niederschlagsepisoden reali-
stisch zu erfassen. Das Modellgebiet umfafit horizontal 109x 109 Gitterpunkte (DM3-
Gebiet) und tiberdeckt Mitteleuropa (siehe Abb. 3.1). Vertikal ist die Atmosphére in

40
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Tabelle 4.1:  Uberblick iiber das Ensemble der fiinf, mit dem DM simulierten Nieder-
schlagsereignisse. Neben der Wettersituation und dem maximal beobachteten 24-stiindigen
Niederschlag in Siid—Deutschland wird das zur Verfiigung stehende Beobachtungsmaterial

angezeigt. Daten des Bodenmefinetzes sind fiir alle Fallstudien vorhanden.

Termin Klassifikation/Typ Preo,maz verfiigbare Beobachtungen
(mm/d) | Rad.-Komp. | DLR-Rad. | sonst.
5. Juli 96 | prifrontale Gewitterlinie 89.0 X X X
22. Juli 95 extrem starkes MCS 128.5 X
14. Juli 94 schwaches MCS 57.9 X X
5. Juli 97 quasi-stationdrer Trog 117.0
21. Mai 99 | quasi-stationérer Trog 234.0 X

20 Schichten diskretisiert 2!. Ferner werden alle Simulationen um 00 UT des jeweiligen

Tages initialisiert.

4.2 Das Niederschlagsereignis am 5. Juli 1996

Da fiir die Fallstudie vom 5. Juli 96 umfassendes Datenmaterial zur Verfiigung steht,
beginnen wir mit diesem Niederschlagsereignis. Nach einer kurzen Beschreibung der
synoptischen Situation wird ausfiihrlich auf den Vergleich von Beobachtungen und

Simulationsergebnissen eingegangen.

Synoptische Lage

Auf der Vorderseite eines Troges iiber den Britischen Inseln entwickelte sich am
5. Juli 96 tiber West—Frankreich ein Tiefdruckgebiet, das in eine kréftige siidwestliche
Hohenstromung eingebettet rasch nordostwirts zog. Gegen Mittag erreichte das Tief
Heidrun mit einem Kerndruck von 1005 hPa den Westen Deutschlands (Abb. 4.1).
An der prifrontalen Konvergenzzone, die in der Bodenkarte strichliert gekennzeich-
net ist, bildeten sich iiber Ost—Frankreich von Nancy bis Lyon verbreitet Gewitter.
Wihrend das Zentrum des Tiefdruckgebiets unter weiterer Intensivierung nach wei-
teren 12 Stunden die siidliche Ostsee erreichte, iiberquerte die Kaltfront samt der

vorauslaufenden Konvergenzlinie im Tagesverlauf den Siiden Deutschlands.

21Die Fallstudie am 21. Mai 1999 wird vertikal mit 30 Schichten gerechnet (DM4-Version).
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Vergleich von Beobachtung und Simulation

(a) Regenraten des Nordalpinen Radarkomposits
Zunichst werden Mefidaten des Nordalpinen Radarkomposits und simulierte Nieder-
schlagsraten gegeniibergestellt, um die Chronologie der Konvektionslinien—Passage
zu dokumentieren und um durch den Vergleich der raum-zeitlichen Entwicklung der
Niederschlagsfelder die Fahigkeit des Modells einzuschétzen, diese zu reproduzieren.
Die in stiindlicher Sequenz dargestellten Radarbilder dokumentieren die Grofle,
die Intensitédt und den variablen Charakter der Niederschlagsstrukturen sowie deren
Verlagerung am 5. Juli 1996 (Abb. 4.2). Um 17:00 UT befindet sich eine markan-
te, meridional orientierte Zone intensiver konvektiver Aktivitdt unmittelbar westlich
von Miinchen und erreicht eine Stunde spéter den Inn (12° E). Entlang dieser aus-
gepriagten Konvektionslinie betragen die maximal gemessenen Regenraten mehr als
30mm/h. Diese linienhaft organisierte, hochreichende Konvektionszone wird von
einem schwicheren Niederschlagsgebiet gefolgt, in das einzelne Starkniederschlags-
zellen eingebettet sind. Am Alpennordrand, von der Schweiz {iber das Allgdu bis
in die Bayerischen Alpen, wird der Durchzug des Konvektionsgebiets verzogert, so
daB es dort iiber den dargestellten zweistiindigen Zeitraum hinweg zu Niederschlag

kommt.

Die den Radarbildern gegeniibergestellten Modellergebnisse zeigen die zu den glei-
chen Zeitpunkten simulierten instantanen Niederschlagsraten. Im Gegensatz zu den

Radardaten liegen die simulierten Regenraten nur auf dem Modellgitter mit einer
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Abbildung 4.2: Chronologische Gegeniiberstellung von beobachteten (Ausschnitt aus
dem Nordalpinen Radarkomposit, links) und vom DM simulierten Regenraten (rechts) am

5. Juli 96. Die fernerkundeten und modellierten Niederschlagsraten sind gleich skaliert.

Pizelgréfie von 14 x 14 km? vor. Das Deutschland-Modell reproduziert eine sich

ostwérts verlagernde, nord—siid—verlaufende Niederschlagszone, deren Struktur aller-
dings nicht so kohérent wie in den beobachteten Daten ist. Die maximalen Regenraten
entlang der Konvektionslinie werden vom DM etwas unterschétzt und liegen meist
unter 30 mm/h. Auflerdem kann durch den direkten Vergleich eine Zeitverschiebung

von etwa einer Stunde festgestellt werden. Die simulierte Niederschlagslinie hat um
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Abbildung 4.3: DM-Simulation des horizontalen Windfeldes v in 850 hPa (Windvektoren
an jedem 2. DM-Gitterpunkt) und der Hebungsgebiete in 700 hPa (Grautone) am 5. Juli 96
um 17 UT (oben) und 19 UT (unten). In Siidost-Deutschland befindet sich feuchte Luft

mit einer spezifischen Feuchte von gp > 15 g/kg in Bodennihe (Isolinie).

17:00 UT erst den Bodensee und gegen 19:00 UT den Inn (12° E) erreicht. Die
blockierende Wirkung der Alpen wird vom Modell realistisch wiedergegeben. Nieder-
schlagsgebiete am Alpennordrand von der Schweiz bis ins Allgédu erscheinen iiber den
dargestellten Zeitraum stationéir zu sein und stimmen mit den Radarbeobachtungen

zufriedenstellend tiberein.
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Nach der Schilderung der Verlagerung des linienféormigen Regengebiets kann des-
sen Entstehung mithilfe der Simulationsdaten nachvollzogen werden. Dazu betrach-
ten wir neben der Feuchteverteilung die dynamischen Felder, die in Abbildung 4.3
fiir zwei Zeitpunkte dargestellt sind. Die Vektoren des Horizontalwindes in 850 hPa
verdeutlichen die Lage der Stérung, die sich um 17:00 UT vom Bodensee bis an
den Neckar erstreckt. Im diesem Bereich erreicht der Wind in etwa 1500 m Werte
von bis zu 30 m/s und dreht dahinter von siidwestlichen auf westliche Richtungen.
Diese Geschwindigkeits— und Richtungskonvergenz fiihrt zur Ausbildung eines lini-
enférmigen Hebungsgebiets, in dem die aufwértsgerichteten Vertikalbewegungen Wer-
te von bis zu 50 ¢m/s in 700 hPa (etwa 3km Hohe) erreichen. Zwei Stunden spéter
hat diese Konvektionszone die Isar erreicht. Méflig starke Hebung (w < 30 ¢m/s) der
im Siidosten Bayerns befindlichen feuchten Luft (¢p > 15¢g/kg in 950 hPa) erhilt
die Konvektion entlang des ostwirts ziehenden Konvektionsstreifens aufrecht. In
Siidbayern werden um 19:00 UT maximale instantane Regenraten von 31 mm/h si-

muliert.

(b) Windfelder des DLR—-Doppler—Radars
Im Umkreis des DLR-Doppler-Radars kénnen neben den Niederschlagsintensitéiten
auch simulierte Windfelder mit Fernerkundungsdaten verglichen werden.

Um 16:49 UT befindet sich die Konvektionslinie westlich von Oberpfaffenhofen.
Da Windmessungen eines Doppler—Radars nur fiir mit Hydrometeoren erfiillte Luftvo-
lumina vorliegen, existieren zu diesem Zeitpunkt fiir den 6stlichen Radar-Halbkreis
keine Beobachtungsdaten. Die maximalen Windgeschwindigkeiten siidwestlich von
Oberpfaffenhofen liegen oberhalb der radarspezifischen Nyquistgeschwindigkeit und
erscheinen in dem Radarrohdatenbild farblich umgeschlagen. Demzufolge sind die
radialen Windgeschwindigkeiten in dem Bereich 20 bis 50 km westsiidwestlich des
Radarstandorts auf das Radar zu gerichtet und erreichen maximale Werte von etwa
24m/s. Aus dem Elevationswinkel des Radarstrahls (7 =1°) und der Radardistanz
folgend, wird dieses Maximum in etwa 500 m iiber Grund detektiert.

Die aus den DM-Simulationsdaten berechnete radiale Windkomponente ist in
Abb. 4.4b dargestellt und mit den Vektoren des Horizontalwindes iiberlagert. Bei der
Betrachtung des simulierten Radialwindfeldes fillt zunéchst die fiir einen siidwestlichen
Grundstrom typische Zweiteilung ins Auge, siidwestlich von Oberpfaffenhofen ist die
radiale Komponente auf das virtuelle Radar gerichtet, nordostlich davon nimmt die-
se positive Werte an, d.h. die Stréomung bewegt sich vom Beobachtungsstandort
weg. Das Gebiet mit den hochsten, auf das virtuelle Radar gerichteten Radialwind-

geschwindigkeiten innerhalb des 50 km Radius liegt westsiidwestlich am Lech und
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Abbildung 4.4: (a) Mit dem DLR-Forschungsradar in Oberpfaffenhofen beobachteter
Radialwind vg am 5. Juli 96, 16:49 UT mit 1° Elevation (links). Negative Werte re-
préasentieren eine auf das Gerét gerichtete Stromung (siehe Text). (b) Simulierte Radial-
windgeschwindigkeiten vg beziiglich des DM—-Gitterpunktes Oberpfaffenhofen um 18:00 UT
(rechts; Farbtabelle den Radardaten angepafit). Die Windpfeile geben den simulierten ho-
rizontalen Windvektor v an jedem DM-Gitterpunkt wieder. Auflerdem ist die Zeitdifferenz
von etwa einer Stunde zwischen Messung und Simulation beriicksichtigt. Die konzentrischen

Kreise markieren die 50 bzw. 100 km Distanz vom Standort des Radars.

stimmt mit den Radarmessungen rdumlich iiberein. Die Windstirke wird vom Mo-
dell allerdings deutlich unterschitzt und betridgt dort nur etwa 10 m/s (gegeniiber
einer beobachteten Geschwindigkeit von 24m/s). Werte von mehr als 20m/s werden
vom Modell in siidwestlicher Richtung erst in 80 km Entfernung erreicht, in der der
virtuelle Radarstrahl eine Hohe von 1400 m iiber Grund iiberstreicht. Die Schirfe
der Boenfront, die aus den Doppler—Radar—Daten ersichtlich ist, wird vom DM nicht
reproduziert.

Die Struktur des horizontalen Windfeldes 148t sich weiterhin anhand des Verlaufs
der Nullinie der Radialwindkomponente diskutieren. Diese V-férmige Zone, in der
der Wind orthogonal zur Normalen in Richtung der Radarantennenkoordinaten ist,
verlduft in der Messung mit einem Offnungswinkel von 120° nach Westsiidwesten
(gelber Bereich in Abb. 4.4). Die Modellsimulation gibt diese Zone im siidlichen
Teil recht genau wieder (im Bereich des Starnberger Sees), im Norden verlduft die-
se Linie um etwa 20° zu weit siidlich, d.h. die Stidkomponente der Stréomung wird

im Raum Augsburg vom Modell {iberschétzt. In Beobachtungs— sowie Modelldaten
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nerhalb des betrachteten Zeitintervalls), Windstérke v und —richtung W R.

kann auflerdem eine Zunge mit positiven, vom Radar weg-gerichteten Radialwindge-

schwindigkeiten siidlich von Miinchen identifiziert werden.

9

20

Zeitreihe beobachteter (Punkte) und simulierter (Rauten) meteorologi-
am 5. Juli 96 von 14 bis 20 UT in Oberpfaffenhofen: Temperatur 7',

Mischungsverhiltnis w, Niederschlag P, Druckdifferenz Ap (relativ zum Minimaldruck in-
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(¢) In situ Messungen an Bodenstationen

Eine weitere modellunabhéngige Datenquelle zur Bewertung der Simulationsergebnisse
stellen an Bodenstationen gemessene Zeitreihen dar. Der Durchgang der Konvekti-
onslinie wird von der DLR-Wetterstation, die auf dem Institutsgebdude in ca. 15m
Hohe errichtet ist, deutlich registriert (Abb. 4.5). In 3-Minuten—Intervallen wurden
von dieser automatischen Station verschiedene meteorologische Parameter aufgezeich-
net. Wie in Abbildung 4.5 gezeigt wird, erreicht der Luftdruck um 17:00 UT sein
Minimum und steigt in den folgenden 15 Minuten sprunghaft um 4 hPa an. Gleich-
zeitig féllt die Temperatur um 9 K auf 15°C. Um 17:09 UT iiberquert eine Boenfront
mit Windgeschwindigkeiten von bis zu 16 m/s den Beobachtungsort. Der Wind dreht
beim Boendurchgang auf Nordwest. Unmittelbar nach Passage der Boenlinie setzt
gegen 17:12 UT starker Niederschlag ein, der innerhalb von 6 Minuten 10 mm Regen
bringt. Dieser Wert entspricht einer Regenintensitiat von 100 mm/h.

Der Vergleich mit wn situ Messungen bestétigt die bisherigen Ergebnisse, wo-
nach das Deutschland—Modell die scharfe Diskontinuitidt der Konvergenzlinie nicht
aufzulésen vermag. Hingegen wird die bereits erwédhnte Zeitverschiebung von einer
Stunde deutlich. Um 18:00 UT zeigen die meteorologischen Variablen den Durch-
gang der Konvektionslinie: der Luftdruck beginnt anzusteigen, der Wind nimmt zu
und die Temperatur fillt innerhalb eines Zeitintervalls von 12 Minuten um 1 K. Die

simulierte Niederschlagsmenge belduft sich auf nur knapp 2 mm.

(d) Tagessummen des Niederschlags

SchlieBlich wenden wir uns den Tagesregenhéhen des Bodenmefinetzes zu. Die in Ab-
bildung 4.6 dargestellte Niederschlagsverteilung spiegelt den heterogenen Charakter
konvektiver Niederschlagsereignisse wieder. Die héchsten Regenmengen wurden im
Schwarzwald mit bis zu 89 mm gemessen. Ein weiterer Streifen mit hohen Tagessum-
men von mehr als 20 mm, vereinzelt sogar mehr als 40 mm, erstreckt sich vom Allgéu
iiber Oberpfaffenhofen und Miinchen hinweg bis zur Donau. In diesem Gebiet fielen
im Bereich der Konvektionslinie die stirksten Niederschldge, wie auch in der Sequenz
der Radarbilder ersichtlich ist (sieche Abb.4.2).

Den punktuell dargestellten Beobachtungen sind die einzelnen Tagessummen der
DM-Maschen gegeniibergestellt. Diese zeigen ebenfalls eine recht inhomogene Nie-
derschlagsverteilung und die Hochstwerte von bis zu 56 mm werden nur zwei Ma-
schenweiten vom beobachteten Maximum entfernt im Oberrheintal simuliert. Auch
im Allgdu werden hohe Regenmengen berechnet, der beobachtete Streifen starker
Regenfille erscheint aber von dort ausgehend um etwa 50km ostwérts verschoben

zu sein. Wéihrend die Gebietsmittelwerte des Tagesniederschlags in Siid—Deutsch-
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Abbildung 4.6: Beobachtete (links) und simulierte (rechts) 24-stiindige Regenmenge am
5. Juli 96.

land nur eine leichte Uberschitzung des Modells (AP= 7%, siehe Abschnitt 4.7)
ergeben, verdeutlichen lokale Vergleiche die Schwierigkeit von Niederschlagspunkt-
vorhersagen (beispielsweise werden in Miinchen 40 mm gemessen und nur 2 mm vom
DM simuliert!). Im letzten Abschnitt dieses Kapitels wird die rdumliche Verteilung

der Tagesregenhchen anhand objektiver Mafizahlen zusammenfassend diskutiert.

4.3 Das mesoskalige konvektive System am 22. Juli 1995

Am 22. Juli 95 iiberquerte ein auergewdhnlich starkes mesoskaliges konvektives Sy-
stem Mitteleuropa (siehe auch Hagen et al., 2000). Fiir dieses Ereignis liegen neben
den Daten des Bodenmefinetzes auch kontinuierliche Radarbeobachtungen vor, die
im Nordalpinen Komposit zusammengefafit sind. Auflerdem werden exemplarisch fiir
diese Episode Ergebnisse des entfernungsabhingigen Mittelungsschemas présentiert,
welche die Grundlage zur Berechnung der statistischen Mafizahlen in Abschnitt 4.7
sind.

Synoptische Lage

Mit einer starken siidwestlichen Hohenstromung iiber dem nordwestlichen Mitteleu-
ropa wanderte eine gut ausgeprigte Kaltfront eines Nordmeerwirbels ostwirts iiber
Deutschland hinweg. Entlang der ausgepréigten Luftmassengrenze, die feucht—heifle
Luft subtropischen Ursprungs im Siidosten (Regensburg meldete ein Temperaturma-
ximum von 36.3°C) von subpolarer Meeresluft im Nordwesten Deutschlands (Tem-
peraturen unter 20°C, z.B. 18°C in Kéln ) trennt, entwickelte sich entlang einer
vorauslaufenden Konvergenzlinie hochreichende Konvektion, die mesoskalig organi-

siert war und zu schweren Gewittern fiihrte.
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Abbildung 4.7: Chronologie des mesoskaligen konvektiven Systems am 22. Juli 95: be-

obachtete Niederschlagsraten, die im Nordalpinen Radarkomposit zusammengefafit sind,
dokumentieren die Verlagerung von 13:00 UT bis 19:00 UT.

Vergleich von Beobachtung und Simulation

(a) Regenraten des Nordalpinen Radarkomposits

Die Radarbeobachtungen dokumentieren die rasche Verlagerung der aus nordwest-
lichen Richtungen heranziehenden Gewitterlinie (Abb. 4.7). Gegen 13:00 UT hat
der Streifen mit hohen Niederschlagsintensititen den Rhein iiberquert und erreicht
2 Stunden spéter die Schwiabische Alb und den siidlichen Schwarzwald. Zu diesem
Zeitunkt hat sich die Squall-line am Hochrhein intensiviert und in der Nahe von
Basel werden Regenraten von mehr als 100 mm/h gemessen. Vergleichbar den Be-
obachtungen von Meischner et al. (1991) blockieren die Alpen die weitere Bewegung
nach Siiden, so dafl die Squall-line gezwungen wird, dem Druckgradienten nach Osten
zu folgen. Gegen 17:00 UT iiberdeckt das Regengebiet fast vollstindig den Boden-
see. Die beschleunigte Verlagerung nordlich der Alpen, wo die Gewitterline mit einer
Zuggeschwindigkeit von etwa 70 km/h ostwirts zieht, fiilhrt zu einer meridionalen
Ausrichtung des gesamten mesoskaligen Konvektionsgebiets. Zwei Stunden spéter

erreicht das mesoskalige konvektive System den 12. Lingengrad E. Das Nieder-
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Abbildung 4.8: Vom DM simulierte instantane Regenraten am 22. Juli 95 um 13:00 UT,
15:00 UT, 17:00 UT und 19:00 UT.

schlagsgebiet mit Regenintensititen von R> 1mm/h erstreckt sich um 19:00 UT
iiber einen Grofiteil Siid-Deutschlands und umfaft etwa 50.000 km?. In dieses meso-
skalige Regengebiet sind starke Konvektionszellen mit R> 30 mm/h eingebettet. Die
Intensitéiten im Bereich der Squall-line haben sich zu diesem Zeitpunkt etwas abge-

schwicht und betragen weniger als 30 mm/h.

Ein Vergleich mit den simulierten Niederschlagsraten zeigt die Schwierigkeiten des
DM, die Position und Verlagerung des Regengebiets am 22. Juli 95 zu reproduzieren
(Abb. 4.8). Bereits um 13:00 UT prognostiziert das Modell hohe Regenraten (z.T.
R> 30mm/h) entlang einer vom siidlichen Oberrhein nordostwiirts verlaufenden
Zone in Siidwest—Deutschland. Dieses Niederschlagsgebiet wandert mit etwa 30 km/h
ostwirts, erreicht gegen 15:00 UT eine Linie Hochrhein—Donau, liegt um 17:00 UT
iiber der Bodenseeregion und hat nach weiteren 2 Stunden den Lech iiberquert und
ndhert sich der Isar. Die Niederschlagsraten im Bereich dieser etwa 50 km breiten
Konvektionszone schwichen sich ab und liegen um 19:00 UT meist unter 20 mm/h.

Wihrend die Lage des Niederschlagsgebiets vom DM um 13:00 UT um etwa 80 km
zu weit Ostlich simuliert wird, stimmt die Orientierung der Konvektionszone zu die-

sem Zeitpunkt mit den Beobachtungen iiberein. Im weiteren Verlauf ist das Modell
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Abbildung 4.9: Niederschlagstagessum-
4 men am 22. Juli 95: (a) Rohdaten des
Bodenmefnetzes, (b) Rohdaten der DM-

Simulation, (c) die auf das Evaluierungs-
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gitter gemittelten Beobachtungen und (d)
DM-Simulationswerte sowie (e) die Anzahl

der MeBstationen pro Masche.

jedoch nicht in der Lage, die beobachtete, rasche Verlagerung und Intensivierung der
Squall-line im nordlichen Alpenvorland zu reproduzieren. Stattdessen bewegt sich
die Konvektionszone mit gleichférmiger Zuggeschwindigkeit ostwérts und iiberdeckt
gegen 19:00 UT ein nur etwa 10.000 km? grofies Gebiet in Siid-Deutschland.

(b) Tagessummen des Niederschlags

Vergleichen wir zunéchst die instantanen, vom Radar gemessenen, Niederschlags-
intensitéten (Abb. 4.7) mit den integralen Werten des Bodenmefinetzes (Abb. 4.9),
so wird deutlich, daf} die intensive Gewitterlinie keine deutlichen Spuren in den Tages-
niederschlagshohen hinterlassen hat. In dem von der Squall-line betroffenen Gebiet
vom Hochrhein iiber den Bodensee bis ins bayerische Alpenvorland werden verbreitet

weniger als 10 mm registriert, lediglich im siidlichen Schwarzwald, dem Allgdu und
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dem Berchtesgadener Land wird dieser Wert deutlich iiberschritten. Eine Ursache
dieser geringen Niederschlagsakkumulation ist die hohe Verlagerungsgeschwindigkeit
der Gewitterlinie, die mit bis zu 70 km/h das Gebiet durchwandert. Die hohen Nieder-
schlagsintensititen von mehr als 30 mm/h halten lokal nur kurze Zeit an und ergeben
relativ geringe Regenhohen. Als weitere Ursache ist ein nicht zu vernachléssigender
MefBfehler durch wind-induzierte Unterschitzungen im Bereich der heftigen Gewit-

terlinie zu beriicksichtigen.

Hohe Tagesniederschlige von mehr als 40 mm wurden in einem breiten Streifen
vom Oberrhein iiber den Odenwald bis zum Fichtelgebirge beobachtet (Abb. 4.9). An
einigen Mefistationen wird die Regenmenge von 100 mm iiberschritten, in Karlsruhe—
Hohenwettersbach wurden sogar 128.5 mm registriert. Vom Modell werden vergleich-
bare Regensummen von 40 mm, stellenweise auch mehr als 80 mm, in einem etwa
80 km siidlich verschobenen Streifen simuliert. Diese rdumliche Diskrepanz entspricht
der bereits anhand der instantanen Regenraten identifizierten Verschiebung und liegt
in einer leichten Fehlpositionierung der frontalen Welle begriindet. Andererseits wird
von den Beobachtungen sowohl die Niederschlagsverstirkung am Alpennordrand im
Allgédu und im Berchtesgadener Land als auch das niederschlagsarme Gebiet in Nie-
derbayern bestitigt. Der Gebietsniederschlag in Siid—Deutschland betragt 24.7 mm
und wird vom DM um 16 % iiberschéitzt (Tab.4.2).

Exemplarisch fiir diese Fallstudie ist in Abbildung 4.9 auflerdem die rdumliche
Verteilung der auf das Evaluierungsgitter projizierten beobachteten und simulierten
Regenmengen dargestellt. Die geographisch unterschiedlich dichte Stationsverteilung
variiert zwischen 2 (in der Pfalz) und 14 (im siidlichen Schwarzwald) Bodenstationen
pro Masche, wobei fiir die Mehrzahl der Maschen 4 bis 7 Meflwerte zur Verfiigung
stehen. Die visuelle Inspektion der punktuellen Rohdaten und der gemittelten Re-
genhdhen zeigt konsistente Ergebnisse und die bereits diskutierten Niederschlags-
strukturen lassen sich in allen drei Abbildungen wiederfinden. Die auf dieses Gitter
projizierten Werte bilden die Grundlage der Score-Berechnung im letzten Abschnitt
dieses Kapitels.

Es wird deutlich, dafi mit den integralen Tagessummen die Intensitdt der Kon-
vektionslinie nicht beurteilt werden kann. Hier ergéinzen die raum-zeitlich hochauf-
geldsten Beobachtungen der Radars die Uberpriifungsméglichkeiten der vom Modell
errechneten Niederschlagsstrukturen wesentlich.
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4.4 Die Gewitterlinien am 14. Juli 1994

Im Gegensatz zu den bisher behandelten sommerlichen Starkniederschligen ist das
mesoskalige konvektive System vom 14. Juli 94 durch einen schwachen synoptisch—
skaligen Antrieb charakterisiert.

Synopsis

Die grofirdumige Stréomung iiber Mitteleuropa wurde am 14. Juli 94 von einem soge-
nannten Viererdruckfeld geprigt, d.h. hoher Luftdruck iiber der Iberischen Halbinsel
und dem Baltikum stand tiefer Druck iiber der Nordsee und dem Balkan gegeniiber
(Abb. 4.10). Der Siiden Deutschlands lag um 12:00 UT bei schwachen Druckgra-
dienten im EinfluBbereich einer Diffluenzzone, in deren Bereich die kriftige zonale
Stromung stark abgebremst wurde. Den Isohypsen folgend wurde diese (anti— bzw.)
zyklonal umgelenkt und es stellte sich, etwa entlang des 12. Léngengrades E, eine
meridionale (Nord— bzw.) Siid-Strémung ein. Eine Frontalzone mit hochreichender
Konvektion, die sich im Tagesverlauf im Bereich der flachen Welle iiber Westeuropa
entwickelte, griff am spiten Vormittag auf Deutschland iiber. Die Bodenwetterkar-
te von 12:00 UT dokumentiert sowohl die Gewittertitigkeit als auch das sich post-

frontal bildende Meso-Hoch, welches mittags iiber dem siidlichen Schwarzwald lag
(Abb. 4.11a).
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Abbildung 4.11: (a) Bodenwetterkarte am 14. Juli 94 um 12:00 UT (Ausschnitt aus
Berliner Wetterkarte; links) und (b) Radarbeobachtungen (Ausschnitt aus dem Nordalpinen

Radarkomposit; rechts).

Der in Abbildung 4.11b présentierte Ausschnitt des Nordalpinen Radarkomposits
zeigt konvektive Zellen entlang der in der Bodenwetterkarte analysierten Frontalzone
(Abb. 4.11a). Ein Vergleich der synoptischen Beobachtungen und den Radarmessun-
gen zeigt generell die erwartete gute Ubereinstimmung. Hierbei ist zu beriicksichtigen,
dal um 12:00 UT keine Informationen fiir das Gebiet des Oberrheins zur Verfiigung
stehen, da das Stuttgarter Radargerit zu diesem Termin nicht in Betrieb war. Ins-
gesamt ist die Niederschlagsergiebigkeit der Konvektionslinie um 12:00 UT relativ

gering und verschiedene Einzelgewitter zeigen die héchsten Intensitéten.

Vergleich von Beobachtung und Simulation

(a) Regenraten des Nordalpinen Radarkomposits

Die weitere Entwicklung der konvektiven Aktivitdt am 14. Juli 94 wird durch die
Radarbeobachtungen in Abb. 4.12 dokumentiert. Gegen 13:00 UT hat sich ein etwa
100 km breites Niederschlagsgebiet formiert, in das vereinzelt konvektive Zellen mit
hohen Niederschlagsintensitéiten eingelagert sind. Wéhrend die intensiven Konvekti-
onszellen im nérdlichen Teil des abgebildeten Regengebiets zunéichst nahezu stationér
sind und sich nach 14:00 UT mehr und mehr abschwéchen, wandert die sich zwischen
Donau und Alpen entlang der Konvergenzlinie ausbildende Konvektion rasch iiber
die Bodenseeregion ostwirts. Gegen 14:00 UT iiberdeckt das Regengebiet bereits
das Allgdu. Im weiteren Verlauf beeinflufit die Ostlich vor der Konvergenzlinie lie-

gende Konvektionszelle (siidlich des Starnberger Sees) die nachfolgende Entwicklung
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Abbildung 4.12: Stiindliche Sequenz der Radarbeobachtungen am 14. Juli 94 von
13:00 UT bis 16:00 UT.

entscheidend. Wie Peristeri et al. (2000) mit einem Wolkenmodell zeigen, kommt
es zwischen den beiden Konvektionsgebieten zu Wechselwirkungen, die zu einer Ab-
schwichung der westlich liegenden Konvektionslinie und zu einer Intensivierung der
sich vor (6stlich) der Linie befindenden Konvektionszelle fithren. Um 16:00 UT liegt
die neugebildete, aus der Einzelzelle hervorgegangene Gewitterlinie, die von der Do-
nau bis in die Alpen reicht, direkt iiber Miinchen. Die von den Radargeriten gemes-
sene instantane Niederschlagsintensitit belduft sich entlang dieser Gewitterlinie auf
mehr als 30 mm/h.

Die vom DM simulierten Strémungs— und Niederschlagsfelder sind in Abb. 4.13
dargestellt und zeigen die Probleme des Modells, die beobachteten Strukturen zu
reproduzieren. Gegen 16:00 UT simuliert das DM zwar ein schwaches Niederschlags-
gebiet nordlich der Bodenseeregion, der Vergleich mit den Radarbeobachtungen ver-
deutlicht allerdings eine etwa 3-stiindige Phasenverschiebung (13:00 UT Termin in
Abb. 4.12). Eine Geschwindigkeitskonvergenz, also die Abnahme der Windgeschwin-
digkeit entlang der Stromungsrichtung (Kurz, 1990) fiihrt zu leichten Hebungspro-
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Abbildung 4.13: Instantane DM-Regenraten R und horizontales Windfeld v in 850 hPa
(an jedem DM-Gitterpunkt) am 14. Juli 94 um 16:00 UT (oben) und 18:00 UT (unten).
Bei Beriicksichtigung der etwa 3—stiindigen Phasenverschiebung zwischen Beobachtung und
Simulation lassen sich die beiden Termine mit den Radarbeobachtungen in Abb. 4.12 ver-

gleichen.

zessen von w < 10em/s, die im DM zur Niederschlagsbildung notwendig sind. Die
resultierenden Regenraten liegen meist unter 10 mm/h. Wihrend die Strémung west-
lich des 11. Langengrads E aus westlichen Richtungen kommt, herrscht &stlich davon
eine siidostliche Luftstromung vor. Um 18:00 UT hat die schwache Konvektions-
linie (R< 8mm/h) den Lech iiberquert und trifft auf die, im simulierten Windfeld
durch die aufeinander gerichteten Windvektoren besonders aufféllige Konvergenzzone
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Abbildung 4.14: (a) Mit dem DLR-Radar in Oberpfaffenhofen beobachteter Radialwind
vg am 14. Juli 94, 14:53 UT mit 1.5° Elevation (links). Negative Werte représentieren
eine auf das Gerit gerichtete Stromung. (b) Simulierte Radialwindgeschwindigkeiten vg
beziiglich des DM-Gitterpunktes Oberpfaffenhofen um 18:00 UT (rechts; Farbtabelle den
Radardaten angepasst). Die Windpfeile geben den simulierten horizontalen Windvektor
an jedem DM-Gitterpunkt wieder. Auflerdem ist die Zeitdifferenz von etwa drei Stunden
zwischen Messung und Simulation beriicksichtigt. Die konzentrischen Kreise markieren die
50 bzw. 100 km Distanz vom Standort des Radars.

(zwischen dem 11. und 12. Léngengrad E). Entlang dieser kommt es trotz kontinuier-
licher Hebung nicht zur Bildung von Niederschlag. Ein ungeniigendes Feuchteangebot
scheint die niederschlagsbildenden Prozesse im Bereich der Stromungskonvergenz zu
verhindern. Die zwar kurzlebige, jedoch intensive Konvektionslinie iiber Siidbayern
(16:00 UT Termin in Abb. 4.12) wird vom DM nicht reproduziert.

(b) Windfeld im Umbkreis von Oberpfaffenhofen

Unter Beriicksichtigung des Zeitversatzes von etwa 3 Stunden kann das vom For-
schungsradar in Oberpfaffenhofen um 14:53 UT vermessene Radialwindfeld dem nu-
merisch um 18:00 UT simulierten gegeniibergestellt werden (Abb. 4.14). Im Umkreis
von Oberpfaffenhofen kann sowohl die auf den Standort gerichtete Stromung (nega-
tive Werte) westlich als auch diejenige 6stlich (Raum Miinchen) des Radargerits in
Messung und Simulation identifiziert werden. Ferner stimmen die Bereiche, in denen
das Windfeld vom Radar weg-gerichtet ist, gut iiberein. Neben dem siidostlichen
Sektor (am Isaroberlauf) gehort dazu auch ein Gebiet etwa 75km nordwestlich an
der Donau. Die Stiarke des Windes wird vom DM unterschéitzt. Wihrend die ge-
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messenen Radialwindgeschwindigkeiten stellenweise mehr als 10m/s betragen (z.B.
unmittelbar westlich von Oberpfaffenhofen), simuliert das Modell maximale Werte
von 4m/s etwa 30km siidwestlich des Radarstandorts. Trotz dieser quantitativen
Unterschiede wird die simulierte Stromungsstruktur von den gemessenen Radardaten
bestétigt.

(¢) Vergleich mit Analyse—Daten

Durch die Betrachtung der synoptisch-skaligen Druckverteilung kann die Ursache der
Zeitverschiebung von drei Stunden zwischen Beobachtung und Simulation untersucht
werden. Neben der analysierten geopotentiellen Hohe des 500 hPa Niveaus und dem
horizontalen Windfeld ist in Abbildung 4.10 die vom Modell simulierte geopotentielle
Hohe dargestellt. Die bereits erwdhnte Wellenstruktur sitidlich von Luxembourg, in
dessen Trogbereich sich die Frontalzone befindet, wird in der DM—-Simulation um etwa
2 Léngengrade, d.h. etwa 150 km zu weit westlich berechnet. Bei der im 500 hPa Ni-
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Abbildung 4.17: 24-stiindige Niederschlagsmenge am 14. Juli 94: Beobachtung (links)
und Ergebnisse der DM—Simulation (rechts).

veau herrschenden Windgeschwindigkeit von 10 bis 15m/s entspricht diese Differenz
einem Phasenfehler von 3 bis 4 Stunden, womit sich die beobachtete Phasenverschie-
bung der Niederschlagsstrukturen erklért.

Zur Untersuchung der trockenen Konvergenzlinie iiber Oberbayern betrachten wir
den in Abbildung 4.15 dargestellten zonalen Vertikalschnitt der relativen Feuchte vom
Oberrheintal bis zur Salzach (7 bis 14 °E). Hebungsprozesse der mit 30 bis 50 % re-
lativer Feuchte recht trockenen Luftmasse im Osten fiihren zu keinem Niederschlag,
wihrend im Westen eine relative Feuchte von iiber 75 % simuliert wird. Dort trei-
ben bereits schwache Hebungsprozesse niederschlagsbildende Vorginge an. Der Ver-
gleich mit analysierten Feuchtefeldern unterstreicht deren Fehlvorhersage (Abb. 4.16).
Insbesondere 6stlich des 11. Lingengrades F wird die spezifische Feuchte zwischen
700 hPa und 900 hPa um mehr als 3 g/kg unterschitzt. Dieses ungeniigende Feuch-
teangebot der Modellatmosphire 148t die Niederschlagstétigkeit entlang der ostwérts

wandernden Konvergenzlinie allméhlich versiegen.

(d) Tagessummen des Niederschlags

Die Schwierigkeiten des Modells, die Wetterentwicklung am 14. Juli 94 realistisch zu
simulieren, zeigt sich auch beim Vergleich der Niederschlagstagessummen (Abb. 4.17).
Die Beobachtungen des Bodenmefinetzes machen deutlich, daf die hohen Tagessum-
men weitgehend auf ein Gebiet nordwestlich der Donau beschrénkt sind, wo vereinzelt
mehr als 40 mm gemessen wurden. Auflerdem ergaben die hohen Regenraten entlang
der intensiven Konvektionslinie iiber Oberbayern (siche Abb. 4.12, 16 UT) meist Ta-
gesniederschlagssummen von 10 bis 20 mm. Generell wird in den Beobachtungen die
rdumlich sehr variable Verteilung der Niederschlige sichtbar, die charakteristisch fiir
sommerliche konvektive Wettersituationen ist, wihrend der einzelne starke Konvek-

tionszellen die Niederschlagsverteilung bestimmen.
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Abbildung 4.18: Analysierte geo-
potentielle Hohe und Windvektoren
v der 500 hPa—Fliche am 5. Juli 97
um 18:00 UT.

Demgegeniiber wird das Niederschlagsmuster der DM—Simulation von einem schma-
len Regengebiet dominiert, das sich vom Neckar bis an die Isar erstreckt und in dem
Regenhohen von mehr als 40 mm simuliert werden. Dieser Niederschlag wird nicht
von konvektiven Prozessen im Bereich der Konvergenzlinie produziert, sondern fallt
erst in der zweiten Nachthilfte und iiberlagert die schwachen Niederschlige, die im

Bereich des mesoskaligen konvektiven Systems simuliert werden.

4.5 Starkniederschlige am 5. Juli 1997

Schliefllich wenden wir uns zwei Niederschlagsepisoden zu, die in den letzten Jahren
im Nordalpenraum zu lokalen Uberschwemmungen fiihrten. In diesem Abschnitt
gehen wir der Frage nach, wodurch die intensiven Regenfille am 5. Juli 97 ausgelost
wurden und inwieweit das DM in der Lage ist, die Niederschlagsmengen richtig zu

reproduzieren.

Synoptische Lage

Auf der Vorderseite eines zum westlichen Mittelmeer reichenden Troges entwickelte
sich in der Nacht zum 5. Juli 97 {iber Oberitalien ein Tiefdruckgebiet, an dessen
Ostrand feuchte subtropische Luftmassen iiber den Balkan hinweg ins &stliche Mit-

teleuropa transportiert wurden. Durch die Einbeziehung kiihlerer Meeresluft iiber
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Westeuropa verstirkte sich der Tiefdruckwirbel weiter und fiihrte im Tagesverlauf zur
Bildung eines ausgedehnten Niederschlagsgebiets iiber den Alpen. Um 18:00 UT lag
Stid—Deutschland im Einflulbereich des abgespaltenen Hohentroges iiber Oberitalien
in einer starken Nordstromung (Abb. 4.18), die am unmittelbaren Alpennordrand He-
bungsvorgéinge initiierte. Im weiteren Verlauf folgte das Bodentief der Vb-Zugbahn
(nach Bebber, 1891) iiber die Ostalpen nordostwérts und fiihrte im Sudetengebirge zu
hochwasserauslosenden Niederschldgen. Auch der Siidosten Deutschlands wurde von
diesem Wettergeschehen beeinflufit, wie die Niederschlagssummen in Abbildung 4.19

zeigen.

Vergleich von Beobachtung und Simulation

Im 6stlichen Oberbayern fielen am unmittelbaren Alpennordrand verbreitet mehr als
80 mm, im Berchtesgadener Land bis zu 100 mm und aus Kreuth im Mangfallgebirge
wurden sogar 117 mm innerhalb von 24 Stunden gemeldet, so dafl auch hier lokale
Uberschwemmungen die Folge waren.

Die Stromungsverhéltnisse und Niederschlagsraten der DM—Simulation sind in den
Abbildungen 4.20 und 4.21 fiir den 18:00 UT Termin dargestellt und verdeutlichen die
Wirkungsweise der niederschlagsbildenden Prozesse. In einer gleichférmigen Nord-
stromung werden feuchte Luftmassen mit einer relativen Feuchte von mehr als 80 %
gegen die Alpen gefiihrt. Beim Auftreffen auf das orographische Hindernis werden
diese gehoben und erreichen den Sittigungspunkt (in Abbildung 4.21 ist die Isohygre
der relativen Feuchte von 95 % dargestellt). Kondensationsprozesse fiihren zu Nieder-
schlagsbildung, die im Bereich der stérksten orographischen Hebung (w > 30c¢m/s)
an den Nordhingen der Berge am Intensivsten ist. Hier betragen die Niederschlags-

intensitaten bis zu 31 mm/h. Die Integration dieser instantanen Regenraten ergibt
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Abbildung 4.20: Maximale
Regenraten R (Grautone), hori-
zontales Windfeld v in 850 hPa
und  Hebungsgebiete  (Isolinie
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Abbildung 4.21: Vertikalschnitt
entlang Linie A aus Abb. 4.20 der
instantanen Regenraten R, der re-

lativen Feuchte ¢,;, und der Wind-

pin hPa

geschwindigkeit v auf Modell-
flichen am 5. Juli 97 um 18:00 UT.
Starke Hebungsvorgéinge von mehr
als 30cm/s bzw. 50cm/s sind
punktiert dargestellt.
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Tagessummen von mehr als 100 mm am Ostlichen oberbayerischen Alpenrand.

Ein quantitativer Vergleich der beobachteten und vom DM simulierten Nieder-
schliige (Abb. 4.22) ergibt fiir den siidostdeutschen Raum eine gute Ubereinstimmung.
Die heftigsten Niederschlige (P > 80mm) fallen am ostlichen Alpennordrand und
werden vom DM etwas iiberschitzt (Maximalwert von 239 mm im Berchtesgadener
Land). Das Gebiet mit mehr als 40 mm, welches sich vom Allgéu bis nach Nieder-

bayern erstreckt, wird vom DM reproduziert.

Nicht nur am Nordalpenraum sondern auch in weiten Teilen des 6stlichen Mittel-
europas sind am 5. Juli 97 grofle Regenmengen gefallen (Abb. 4.22). Insbesondere im
Bereich des Sudetengebirges in Siid—Polen und im Norden der Tschechischen Republik
wurden auflergewOhnlich heftige Niederschldge verzeichnet. Im viertigigen Zeitraum
vom 4. bis zum 8. Juli 97 fielen verbreitet Regenmengen, die dem drei— bis vierfachen
des mittleren Monatsniederschlags entsprechen (WMO, 1998). Untersuchungen zur
Qualitat der Modellvorhersage und zum atmosphérischen Feuchtigkeitsbudget dieser
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Starkniederschlagsepisode im 6stlichen Mitteleuropa, dessen Folge das katastrophale

Oder-Hochwasser im Sommer 1997 war, werden in Kapitel 5.3 diskutiert 22.

4.6 Hochwasserauslosende Niederschlige am 21. Mai 1999

Heftige Regenfille in den Alpen und insbesondere im nérdlichen Alpenvorland fiihrten
im hydrologischen Einzugsgebiet von Donau und Bodensee im Mai 99 zu einem
Jahrhundert—-Hochwasser. An Ammer, Isar, Donau und zahlreichen kleineren Ge-
wissern wurden extreme Wasserstinde gemessen?. Die Ursache der Uberschwemm-
ungen waren ungewohnlich starke Niederschlige vom 20. bis zum 22. Mai 99. Ent-
scheidend fiir das Ausmafl des Hochwassers war die hohe Vorfeuchte der Boden, die
nach Regenfillen und der Schneeschmelze Mitte Mai bereits Wasser geséttigt waren,
so dafl der Starkregen um den 21. Mai 99 in einigen Regionen nahezu vollstindig zum
Abfluf} kam.

Synoptische Lage

Am 20. Mai 99 entstand im Lee der Ostalpen ein Teiltief, auf dessen Ostseite feuchte
und warme Mittelmeerluft nach Norden transportiert wurde. Im Bereich des iiber

22Einige Ergebnisse dieser Untersuchungen finden sich auch bei Keil et al. (1999).

23 Beispielsweise stieg der Wasserspiegel des Sylvensteinspeichers binnen weniger Stunden um 12 m,
so daB die Schleusen gedffnet werden muflten, um ein Uberlaufen zu verhindern. Die erst kiirzlich
vorgenommene Erhthung der Aufnahmekapazitit hat Miinchen vor einer Flutkatastrophe bewahrt.
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Abbildung 4.23: NOAA-Satellitenbild am 21. Mai 99 um 13:55 UT (Kanal 4, Infra-
rot; links) und simulierte Wolkenbedeckung um 14:00 UT (rechts). Die unterschiedlichen
Grautone visualisieren einen Wolkenbedeckungsgrad von 90 % der tiefen, mittleren und

hohen Wolken geméfl dem seitlichen Graukeil.

den Ostalpen liegenden Hohentroges wurde diese Luftmasse gehoben, und an der
Grenze zu der im Westen befindlichen kiihlen Atlantikluft bildete sich quer iiber
Deutschland ein fiir zwei bis drei Tage nahezu ortsfestes Niederschlagsband, dessen
Wolkenstrukturen im Satellitenbild deutlich erkennbar sind (Abb. 4.23).

Vergleich von Beobachtung und Simulation

(a) Fernerkundungsdaten und Modellergebnisse

In der zum 14:00 UT Termin simulierten Wolkenbedeckung lassen sich die im NOAA—
Satellitenbild aufgenommenen Strukturen wiederfinden (Abb. 4.23). Der Wolkenwir-
bel, des iiber den Ostalpen liegenden Héhentroges, erstreckt sich von der Toskana und
der Adria iiber die Alpenregion und Ostdeutschland hinweg bis zur Ostsee. Das weit-
gehend wolkenfreie Gebiet im Nordwesten Deutschlands und im Bereich der Benelux—
Staaten wird iiber dem Armelkanal von den Ausliufern eines Island-Tiefs begrenzt.
Ferner liegen iiber dem gréfiten Teil Frankreichs tiefe Wolken, die im Infrarot—Kanal
des Satellitenbildes grau erscheinen.

Die mit Radargerdten beobachteten Regenraten zeigen eindrucksvoll das sich
vom Alpenrand iiber den Main und die Elbe bis zur Oder erstreckende Regenband
(Abb. 4.24). Wie das Pseudo-Radarbild der DM-Simulation zeigt, erfaf$t das Mo-
dell die Lage dieses Niederschlagsgebiets. Siidlich des Mains stimmt die Intensitét der
Niederschldge gut mit beobachteten Regenraten iiberein, nérdlich davon unterschétzt
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Abbildung 4.24: Gegeniiberstellung beobachteter (links) und mit dem DM simulierter
Niederschlagsintensitéten (rechts) am 21. Mai 99 um 14:00 UT. Zusétzlich ist das horizon-
tale Windfeld v in 850 hPa (Windvektoren an jedem 2. DM-Gitterpunkt) dargestellt.

das DM deren Stirke. Das den simulierten Niederschlagsraten iiberlagerte horizonta-
le Windfeld in 850 hPa verdeutlicht das bereits beschriebene Stromungsmuster. Die
zyklonal um das Tief iiber Niederbayern rotierenden Luftmassen werden insbesondere
im westlichen Oberbayern mit einer kréiftigen Nordstromung gegen die Alpen gefiihrt,
wo die Niederschlagsprozesse durch orographische Hebung verstirkt werden und sich

maximale instantane Regenraten von 18.9 mm/h ergeben.

Zur Verdeutlichung des quasi—stationiren Charakters der Niederschlagsepisode
sind in Abbildung 4.25 die beobachteten und simulierten Regenraten sechs Stunden
vor bzw. nach dem diskutierten 14:00 UT Termin dargestellt. Das DM reproduziert
auch zu den 8:00 UT und 20:00 UT Terminen die beobachteten Niederschlagsstruktu-
ren in Lage und Intensitdt. Wahrend sich das Niederschlagsgebiet am Morgen noch
iiber ganz Siid-Deutschland (6stlich des Rheins) erstreckt, regnet es am Abend insbe-
sondere im westlichen Alpenvorland sowie in einem nordwérts iiber die Frankenhéhe

verlaufenden Streifen. Im Tagesverlauf dreht die Stromung am Alpennordrand auf
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Abbildung 4.25: Radarbeobachtungen (links) und Pseudo—Radarbilder sowie dem hori-
zontalen Windfeld v in 850 hPa (Windvektoren an jedem 2. DM-Gitterpunkt; rechts) der
DM-Simulation um 8:00 UT (oben) und 20:00 UT (unten).

eine nordliche Richtung, so dafl die Niederschlagsintensitéit im Alpenvorland durch
orographisch erzwungene Hebungsprozesse zusétzlich intensiviert wird. Obwohl das
Modell die Intensitét der Regenraten im Allgdu um 20:00 UT im Vergleich zu den
fernerkundeten Daten etwas iiberschétzt (Abb. 4.25), stimmt diese Verstirkung mit
Beobachtungen an Bodenstationen iiberein, wonach die stirksten Niederschlige im
westlichen Alpenvorland zwischen 15:00 UT und 9:00 UT des Folgetages registriert

wurden.

(b) Tagessummen des Niederschlags

Schliefllich dokumentiert die Gegeniiberstellung der Niederschlagstagessummen die
Fahigkeit des Modells, diese intensive Niederschlagsepisode realistisch zu reproduzie-
ren. Werte von mehr als 80 mm wurden vom Bodensee iiber die Allgduer Alpen und
das Lechfeld bis ins Mangfallgebirge gemessen und stimmen mit simulierten Nieder-
schlagshéhen gut iiberein (Abb. 4.26). Sogar das beobachtete (234 mm in Hindelang—
Hinterstein; 47.48°N 10.38 °E) und das simulierte Niederschlagsmaximum (250 mm;
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Abbildung 4.26: Beobachteter (links) und simulierter (rechts) Tagesniederschlag am
21. Mai 99.

DM-Gitterpunkt 47.38 °N 9.82°E) liegen im Allgéu eng beieinander. Auch das Ge-
biet mit mehr als 40 mm korrespondiert gut und erstreckt sich iiber ein Dreieck
Bodensee-Donau—Chiemgau sowie die Schwibische Alb und die Frankenhd&he.

Der Vergleich simulierter Gréflen mit Beobachtungen, die fiir den 21. Mai 99
sowohl Fernerkundungsdaten als auch Tagessummen des Niederschlagsmefinetzes um-
fassen, zeigt iibereinstimmend ein gutes Modellverhalten fiir diese Niederschlagsepi-

sode.

4.7 Zusammenfassung und Diskussion

Bislang wurde die Qualitdt der DM—-Simulationen der fiinf sommerlichen Starknieder-
schlagsepisoden anhand qualitativer Kriterien Fall-fiir-Fall mit verfiigbaren Beobach-
tungsdaten iiberpriift. In diesem Abschnitt werden die Simulationsergebnisse zusam-

menfassend quantitativ bewertet und anschlieend vergleichend diskutiert.

Neben dem Gebietsmittel der Tagesregenh6hen (Tab.4.2) sind in Abb. 4.27 die
Mafizahlen bias score, threat score und true skill statistics als Funktion von Schwellen-
werten des 24-stiindigen Niederschlags graphisch dargestellt. Trotz der auf den ersten
Blick ins Auge fallenden groflen Variabilitdt der Modellergebnisse fiir die einzelnen
Fallstudien lassen sich einige Gemeinsamkeiten identifizieren:

e Der zeitlich (iiber 24 Stunden) und réumlich (iiber Stid-Deutschland) gemittelte
Gebietsniederschlag wird vom DM in allen fiinf Féllen iiberschétzt (Tab. 4.2).
Aufler fiir das schwache MCS am 14. Juli 94 ergibt das Modell fiir alle Fallstu-
dien ein zufriedenstellendes Ergebnis (AP< 15 %)?*. Fiir die Gewitterlinie am

24Die generelle Uberschiitzung der simulierten Gebietsmittel wird durch die allgemeine Un-
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Tabelle 4.2: Gebietsmittel der beobachteten (Ppe,) und simulierten (Py;,,,) Niederschlags-

tagesmengen, sowie deren Differenz AP, fiir die 5 nordalpinen Niederschlagsepisoden.

Fallstudie Klassifikation/Typ Preo | Psim AP

(mm) | (mm) | (%)

5. Juli 1996 | prifrontale Gewitterlinie | 13.5 14.5 +7.4
22. Juli 1995 extrem starkes MCS 21.3 24.7 | +15.9
14. Juli 1994 schwaches MCS 6.9 124 | +79.7
5. Juli 1997 quasi-stationdrer Trog 18.2 184 | +1.1
21. Mai 1999 | quasi-stationérer Trog 25.3 28.8 | +13.8

5. Juli 96 und das Niederschlagsereignis am 5. Juli 97 ist das Resultat als gut

zu beurteilen.

e Anhand der Werte der Maflzahlen BS, T'S und T'SS lassen sich die sommer-
lichen Fallstudien in zwei Gruppen unterteilen: in die erste fallen die Nieder-
schlagsepisoden vom 5. Juli 96, 14. Juli 94 und 22. Juli 95 und in die zweite
Gruppe die Fallstudien vom 5. Juli 97 und 21. Mai 99. Ausgehend von der
rdumlichen Verteilung der TagesregenhGhen ist das DM nicht in der Lage, Wet-
tersituationen, die von mesoskaligen konvektiven Systemen geprégt sind, reali-
stisch zu simulieren (erste Gruppe). Der extrem starke MCS vom 22. Juli 95

zeigt fiir den Schwellenwert P= 20 mm ein knapp zufriedenstellendes Ergebnis
(BS = 14,TS = 0.35).

Demgegeniiber reproduziert das DM die Niederschlagsverteilung der Wetter-
lagen, die von einem quasi-stationiren Hohentrog beeinflufit werden (zweite
Gruppe). Der Wert der TS Sogmm liegt fiir diese Fille iiber der durchschnittli-
chen sommerlichen DM—Qualitét (7SS0 mm =~ 0.26) und zeigt sogar fiir hohe
Regenmengen von mehr als 50 mm gute Ergebnisse (0.6 < 7SS < 1).

Beziehen wir nun noch die qualitativen Ergebnisse der visuellen Inspektion mit in
die DM-Uberpriifung ein, ergibt sich ein differenzierteres Bild, da der Vergleich mit
Radardaten die Beurteilung der raum-zeitlichen Entwicklung der simulierten Nie-
derschlagsstrukturen ermdoglicht. Nachfolgend werden die wichtigsten qualitativen

Befunde zusammengestellt:

e Das DM hat Schwierigkeiten, die raum-zeitliche Entwicklung der Konvekti-

onslinien prézise zu reproduzieren. Die mit etwa 60 km/h ostwirts wandernde

terschitzung der Niederschlagsmessungen mit Regensammlern von 5 bis 10 % im Sommerhalbjahr
relativiert (Frei und Schir, 1998).
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préafrontale Konvergenzlinie am 5. Juli 96 wird vom Modell mit einstiindiger Ver-
spatung zufriedenstellend simuliert, da sich entlang dieser Linie Konvektion aus-
bildet, die in Geometrie und Amplitude den beobachteten Niederschlagstruk-
turen vergleichbar und iiber mehrere Stunden identifizierbar ist. Im Gegensatz
dazu, werden die konvektiven Systeme am 22. Juli 95 und 14. Juli 94 nicht rea-
listisch simuliert. Ein Vergleich mit Windmessungen des DLR-Doppler-Radars
ergibt fiir die am 14. Juli 94 simulierte Konvergenzlinie einen 3-stiindigen Pha-
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senfehler.

e Der Vergleich mit Radarinformation und mit bodengebundenen in situ Messun-
gen dokumentiert am 5. Juli 96, daff das DM nicht in der Lage ist, die Schirfe
und Intensitdt der Béen— und Niederschlagslinie zu erfassen.

e Wihrend es am 5. Juli 96 entlang der Konvergenzlinie zur Bildung von konvekti-
vem Niederschlag kommt, wird am 14. Juli 94 im Bereich der Strémungskonver-
genz kein Niederschlag produziert. In diesem Fall verhindert ein unzureichendes

Feuchtigkeitsangebot die Bildung von Niederschlag.

e Die visuelle Inspektion mit Fernerkundungsdaten ergibt fiir den 21. Mai 99
eine gute Ubereinstimmung, da die vom DM simulierten Niederschlagsstrukturen

den beobachteten iiber den Zeitraum mehrerer Stunden dhnlich sind.

Mit Hilfe der in dieser Arbeit angewendeten Validierungsmethode des direkten
Vergleichs fernerkundeter und simulierter Regenraten bzw. mesoskaliger Windfel-
der wurde die Entwicklung der Niederschlagsepisoden wesentlich detaillierter nachge-
zeichnet und iiberpriift, als es die kompakten, auf Regensummen basierenden Maf}-
zahlen alleine erlauben. Allgemein zeigt sich die Schwierigkeit, den Zeitpunkt des
Einsetzens und die Dauer der Niederschlige im Bereich mesoskaliger konvektiver Sy-

steme prézise mit dem Wettervorhersagemodell DM zu simulieren.

Die fiinf sommerlichen Starkniederschlagsereignisse, die mit dem DM simuliert
wurden, lassen sich in zwei Gruppen einteilen. Das Modell hat zum Teil erhebliche
Probleme, die Entwicklung linienférmig organisierter konvektiver Systeme zu repro-
duzieren. Der Feuchtigkeitsgehalt der Grenzschicht ist maigeblich dafiir verantwort-
lich, ob das auf der Feuchtekonvergenz basierende Konvektionsschema konvektiven
Niederschlag produziert. Auflerdem zeigen sich zeitliche Differenzen zwischen beob-
achteten und simulierten Konvergenzlinien, wie sie hidufig bei der Simulation meso-
skaliger konvektiver Systeme auftreten (z.B. Haase-Straub et al., 1997; Sénési et al.,
1996; Benoit et al., 2000). Eine Ursache dieser Phasenfehler stellt die verwendete
Bereitstellung der Randdaten dar. Majewski (1997) zeigt, dafi eine lineare zeitliche
Interpolation nur 6-stiindlich zur Verfiigung stehender Randdaten die Intensitét der
iiber den Rand in das Modellgebiet wandernden synoptisch—skaligen Wellen dampft,
so daf} es insbesondere bei stark baroklinen Situationen zu Phasenfehlern kommen
kann. Fiir einen Fall wurde die Position der synoptisch—skaligen Welle als entschei-

dende Ursache einer 3-stiindigen Phasenverschiebung identifiziert.
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Neben der Qualitdt der Anfangs— und Randdaten limitiert auch die horizonta-
le Auflésung (A = 14km) und die verwendete Konvektionsparametrisierung die
Fahigkeit des Deutschland-Modells, mesoskalige konvektive Systeme realistisch zu
reproduzieren. Deshalb wird in Kapitel 6 der Einflul der Maschenweite und der Nie-
derschlagsparametrisierung fiir ein konvektives System mit einem hochauflésenden

Forschungsmodell untersucht.

Das Deutschland-Modell zeigt hingegen gute Simulationsergebnisse fiir Nieder-
schlagsepisoden, die durch ausgeprigte grofierskalige Wetterentwicklungen angetrie-
ben werden. Sowohl am 5. Juli 97 als auch am 21. Mai 99 wurden feuchte Luftmassen
gegen die Alpen gefiihrt. Am Alpennordrand wurde der durch die grofraumige He-
bung im Bereich eines quasi—stationdren Troges gebildete Niederschlag noch zusétzlich
durch orographisch induzierte Hebungsprozesse verstirkt. Das DM liefert demnach
bessere Resultate fiir Wettersituationen, die bei hoher relativer Luftfeuchtigkeit von

einem starken groflerskaligen Antrieb gesteuert werden.



5 Weiterfiihrende Untersuchungen mit dem
Deutschland—Modell

In diesem Kapitel werden diagnostische Anwendungen des Deutschland—Modells dar-
gestellt. Finen Schwerpunkt bilden hierbei Untersuchungen des atmosphérischen
Wasserbudgets der Niederschlagsperiode Anfang Juli 1997, die im &stlichen Mittel-
europa das Jahrhundert—-Hochwasser an der Oder ausloste.

Zunichst bleiben wir aber noch im nordalpinen Raum und betrachten zunéchst
fiir zwei konvektive Systeme die Sensitivitdt des Parameters Niederschlag hinsicht-
lich des Initialisierungszeitpunkts und des Bodenwassergehalts. Anschliefend wird
in Abschnitt 5.2 am Beispiel einer viertigigen Niederschlagsperiode im Juli 1996 die
Fahigkeit des DM untersucht, verschiedene Anregungsmechanismen fiir Starkregen

unterscheiden zu konnen.

5.1 Parameterstudien

fiir zwei nordalpine Konvektionslinien

Um die Belastbarkeit der Ergebnisse der im vorhergehenden Kapitel behandelten Fall-
studien zu untersuchen, werden in diesem Abschnitt Parameterstudien zu zwei kon-
vektiven Niederschlagsereignissen prisentiert. Dazu werden sowohl fiir die prifrontale
Konvergenzlinie am 5. Juli 96, die das DM qualitativ und quantitativ zufriedenstel-
lend reproduziert, als auch fiir das schwache MCS am 14. Juli 94, das vom DM nicht

reproduziert wird, die folgenden Parameter variiert:

e Der Initialisierungszeitpunkt der in Kapitel 4 diskutierten DM-Simulationen
liegt jeweils um 00 UT (DM-Referenzlauf A). Hier werden zusitzliche DM—
Simulationen prisentiert, die 6 bzw. 12 Stunden friiher initialisiert wurden
(DM—-Lauf B bzw. C).

e Der Bodenwassergehalt hat einen grofien Einflufl auf die Niederschlagsproduk-
tion des Modells. Im mesoskaligen Datenassimilationsschema des DWD werden
keine Beobachtungen der Bodenfeuchte beriicksichtigt, so dafl der Bodenwas-
sergehalt mit Unsicherheiten behaftet ist. Ausgehend von einem sogenannten
"Modellkaltstart’ wird der Bodenwassergehalt der operationellen Analysen nur
durch Verdunstung bzw. Niederschlagseintrag beeinflufit, wodurch der Jahres-
gang der Bodenfeuchte vom DM im Mittel recht gut reproduziert wird (Majew-
ski; pers. Mitteilungen).

73



74 Weiterfithrende Untersuchungen mit dem DM

0 10 20 30 40 0 10 20 30 40
10 10
81 ) i )
| J i
LJ w 2.0 o R ‘ ]
o o
@) O
O O
2 st ]
%) "
< <
o m
0.5L ‘ ‘ ‘
0 10 20 30 40
1.0 [T T e
0'8; -
L L [
o o
@) O
O O
%) %)
= =
L L
o o
T T
— —
0 10 20 30 40 0 10 20 30 40
mm /d mm /d

Abbildung 5.1: Mafizahlen der DM-Parameterstudien zweier Niederschlagsepisoden am
5. Juli 96 (links) und 14. Juli 94 (rechts): DM-Referenzsimulation 00 UT +6...4+30h (4;
Punkte), DM 18 UT +12...4-36 h (B; Dreiecke), DM 12 UT +18...442h (C; Rauten) und
DM 00 UT +6...430 h mit doppeltem Bodenwassergehalt (D; Kreuze). Die Ordinate des

bias score ist fiir Werte BS > 2 komprimiert.

Die Ergebnisse dieser Parameterstudien sind in Form von Gebietsmitteln und MaR-
zahlen des Tagesniederschlags in Tabelle 5.1 und Abb. 5.1 dargestellt.

Verglichen mit den Beobachtungen iiberschétzen sdmtliche DM-Simulationen die
Niederschlagsergiebigkeit, wobei sich die grofiten Abweichungen bei verdoppeltem
Bodenwassergehalt zeigen. Am 5. Juli 96 werden die geringen Niederschlagsmengen
leicht unterschétzt und die hohen Akkumulationen (P> 20 mm/d) generell iiberschétzt
(BS > 1.5). Die Modellergebnisse der Simulationen zum 5. Juli 96 mit geéindertem
Anfangszeitpunkt (B, C') zeigen nur geringe Abweichungen von der Referenzsimula-

tion A (AP< 5%), die geringen Regenmengen (P< 10mm/d) werden geringfiigig
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Tabelle 5.1: Gebietsmittel (in mm/d) der DM—Parameterstudien zweier Niederschlags-
episoden und prozentuale Abweichungen von der Referenzsimulation und von Beobachtung-
en: DM-Referenzlauf (4), DM-Lauf mit verschobenem Initialisierungszeitpunkt (B, C) und
DM-Lauf mit doppeltem Bodenwassergehalt (D).

T DM-Simulation 5. Juli 96 14. Juli 94

mm/d | AP 4 | APyjpeo | mm/d | AP, ja | AP, jpes
A | 00UT 46...4+30h 14.5 +7% 12.4 +80 %
B | 18 UT +12...4+36h || 14.3 1% +6% 8.3 -34% +20 %
C | 12UT +18...+42h || 15.0 +4% +12% 8.5 -32% +23%
D | 00 UT +6...+30h 169 | +17% | +26% 140 | +13% | +103%

unterschitzt und die hohen Regenmengen (P> 20mm/d) iiberschétzt. Der thre-
at score verdeutlicht die Schwierigkeit des Modells, insbesondere hohe Regenmengen

rdumlich prézise zu simulieren.

Im Gegensatz dazu zeigen die Modellergebnisse der Parameterstudien fiir die Fall-
studie vom 14. Juli 94 eine wesentlich groflere Variabilitdt. Die Gebietsmittel und die
Mafizahlen dokumentieren die Schwierigkeit des DM, das Niederschlagsereignis rea-
listisch zu reproduzieren. Insbesondere die Wahl des Initialisierungszeitpunkts hat
einen groflen Einflul auf den Niederschlag. Wird das Modell um 18 UT gestartet,
produziert das DM zwar eine zufriedenstellende Niederschlagsmenge (AP g Jbeo = 20 %
und bias score von Lauf B), schiitzt deren Lage aber schlechter als die Referenzsimu-

lation ein (threat score von Lauf A > threat score von Lauf B).

Die Parameterstudien demonstrieren die Sensitivitit des Modellparameters Nie-
derschlag hinsichtlich verschiedener Einflufigréien. Die Modellergebnisse der Nieder-
schlagsepisode am 5. Juli 96 zeigen ein konsistentes Bild und die Abweichungen der
DM-Simulationen bei Variation der Startzeit sind gering (AP< 5%). Ein verdoppel-
ter Bodenwassergehalt fithrt zu maximalen Unterschieden (AP p/peo = 426 %) und
weist auf den groflen Einflu} der Bodenfeuchte auf den Niederschlag wihrend kon-
vektiver Wettersituationen hin. Dieser Zusammenhang wird auch von der Fallstudie
am 14. Juli 94 bestétigt, wobei die Variabilitdt der Modellergebnisse hinsichtlich des
Initialisierungszeitpunkts fiir diesen Fall auf eine Inkonsistenz der antreibenden Ana-
lysedaten deutet. Es zeigt sich, dafl die Qualitéit der Initialisierungs— und Randdaten

eine entscheidende Voraussetzung fiir eine erfolgreiche numerische Simulation ist.
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5.2 Identifikation unterschiedlicher Anregungs-

mechanismen fiir Starkregen

Im Anschlu8 an die Passage der Gewitterlinie vom 5. Juli 96 (Abschnitt 4.2) fanden
iiber der Alpenregion zyklogenetische Prozesse statt, in deren Bereich es zur Bildung
eines ausgedehnten Regengebietes kam. Am Alpennordrand wurde der Niederschlag
durch orographisch induzierte Hebungsprozesse verstirkt, so dal dort am 8. Juli 96
verbreitet mehr als 50 mm Regen verzeichnet wurde (Abb. 5.2). Die Qualitdt der
vom DM simulierten Niederschlige wird von Keil und Volkert (2000) mit Beobach-
tungsdaten des Bodenmefnetzes diskutiert. Durch visuelle Inspektion und anhand
des threat score wird deren raumliche Verteilung als zufriedenstellend bewertet. Der
24-stiindige Gebietsniederschlag in Siid—Deutschland wird um 18 % unterschiitzt.

Da sich innerhalb der viertidgigen Periode vom 5. bis zum 8. Juli 96 die Wetter-
situation grundlegend umstellt und das DM die Niederschlagsmengen zufriedenstel-
lend reproduziert, werden anhand dieser Periode Anregungsmechanismen intensiver
Regenereignisse untersucht.

Dazu wahlen wir ein Gebiet im Alpenvorland aus, iiber welches Mittelwerte me-
teorologischer Grifen gebildet werden. Dieses etwa 9.000km? grofie Gebiet umfaft
45 DM-Gitterpunkte, erstreckt sich von Freising bis zum Alpenrand und beinhaltet
im wesentlichen die Flufiliufe der Isar und der Amper (vgl. Abb. 5.2).

In der Zeitreihe des Gebietsniederschlags treten die beiden Starkregenereignisse
am 5. und 8. Juli 96 deutlich hervor (Abb. 5.3). Eine genauere Inspektion der
Hebungsprozesse deckt deren unterschiedlichen Charakter auf. In den Abendstunden
des 5. Juli erreicht die iiber das gesamte Untersuchungsgebiet gemittelte Regenrate
ein Maximum von 4 mm/h, welches deutlich mit der Stirke der aufwértsgerichteten

Vertikalwindkomponente korreliert ist. Die Geschwindigkeit dieser flichengemittelten
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Abbildung 5.3: Zeitreihe des Gesamtniederschlags (P) und des skaligen Anteils (Pg,),
der aufwirtsgerichteten Vertikalkomponente (w in 680 hPa oder etwa 3km) und deren
Flichenanteil [A(w)] innerhalb des Isar-Amper—Gebiets vom 5. Juli 96, 06 UT bis zum
9. Juli 96, 06 UT.

Vertikalbewegung nimmt um 20 UT in einer Hoéhe von etwa 3km (p = 680 hPa)
einen Wert von 23 ¢m/s an, wihrend die Hebungsprozesse zu diesem Zeitpunkt etwas
iiber 50 % des Isar-Amper-Gebiets umfassen. Im Gegensatz dazu, herrschen wihrend
des Starkregenereignisses am 8. Juli deutlich schwichere Hebungsprozesse von unter
10 em/s. Diese erstrecken sich aber nahezu iiber das gesamte Gebiet (A(w) &~ 95 %)
und halten {iber mehrere Stunden an. Diese kontinuierliche, groferskalige Hebung
feuchter Luft produziert iiber 6 Stunden hinweg flichengemittelte Regenraten von

mehr als 1 mm/h mit einem Maximum von 2 mm/h.

Wiéhrend beim Durchzug der Konvergenzlinie 3 Tage zuvor ein Grof3teil des Nie-
derschlags konvektiver Natur ist (Pgony = 91 %P), dominiert am 8. Juli der ska-
lige Anteil den Gesamtniederschlag (Pyony = 24 %P). Konvektiv dominierte Nie-
derschlige am 5. Juli korrelieren also mit starken kurzzeitigen Hebungsprozessen
und unterscheiden sich damit wesentlich von den Regenféllen am 8. Juli, die von
laingerandauernden schwachen Hebungsvorgingen geprégt sind, wihrend der die Nie-
derschlagsprozesse vom DM explizit aufgelost werden. Dieser unterschiedliche Cha-
rakter der beiden Niederschlagsereignisse steht im Einklang mit synoptischen Beob-
achtungen und Analysen der Wettersituation Anfang Juli 96 (siehe z.B. auch Berliner
Wetterkarten).
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Abbildung 5.4: Beobachtete (links) und simulierte (rechts) 96—stiindige Niederschlags-
menge, beginnend am 4. Juli 97 06 UT. Die weilen Linien kennzeichnen die Grenzen des

Untersuchungsgebiets.

5.3 Das Oder—Hochwasser 1997:

eine atmosphirische Wasserbilanz

Anfang Juli 1997 fithrten groffléichige, intensive Niederschliige zu einer Uberschwem-
mungskatastrophe in weiten Teilen des Ostlichen Mitteleuropas, der in der Tschechi-
schen Republik und in Siid—Polen mehr als 100 Menschen zum Opfer fielen. Der
Gesamtschaden wird auf iiber 10 Mrd DM beziffert (WMO, 1998). In diesem Ab-
schnitt wird nach einer visuellen Inspektion der vom DM vom 4. bis zum 8. Juli 97
simulierten Niederschlagsakkumulation das atmospharische Feuchtigkeits-Budget fiir
diesen Zeitraum untersucht. Eine interdisziplinire Zusammenstellung der Ursachen,
des Verlaufs und hydrologischer Aspekte des Oder—Hochwassers findet sich beispiels-
weise bei Griinwald (1998).

Der Vergleich der an Bodenstationen gemessenen und mit dem DM simulierten
96-stiindigen Regenmengen (4. Juli 97 06 UT bis 8. Juli 97 06 UT) zeigt die ge-
nerelle Ubereinstimmung der rdumlichen Niederschlagsverteilung (Abb. 5.4). Ma-
ximale Regenmengen wurden im Sudetengebirge beobachtet, dort wurden verbrei-

5 innerhalb der

tet mehr als 150 mm gemessen, vereinzelt sogar mehr als 400 mm?
4 Tage registriert. Das Modell reproduziert diese hohen Regenmengen im Sudeten-

gebirge (Maximum von 519mm im Altvater—Gebirge), iiberschitzt jedoch die In-

2Im Altvater—Gebirge wurden 466 mm und in den Beskiden an der Station Lysa Hora 415mm
innerhalb der 4 Tage gemessen.
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tensitdt der Niederschlige nordlich des Sudetengebirges in der Schlesischen Bucht.
Trotz der geringen Dichte der vorliegenden Mefiwerte aus der Tschechischen Repu-
blik bestétigen diese dort den zonal verlaufenden Gradienten der Regenh6hen. Im
Westen Tschechiens werden weniger als 50 mm in den 4 Tagen beobachtet, wihrend
im Ostteil des Landes in diesem Zeitraum mehr als 150 mm gemessen wurden. Die
gute Ubereinstimmung der starken Niederschlige am nordlichen Alpenrand wurden
bereits in Abschnitt 4.5 iiberpriift und diskutiert. Das Gebietsmittel der iiber die
4 Tage akkumulierten Niederschliige wird vom DM in der 360.000 km? groBen Re-
gion (Gesamtgebiet der Abb. 5.4) um 15% iiberschitzt (Ppe, = 57.9mm/4d bzw.
Pou = 68.5mm/4d).

Um die Herkunft der Feuchtigkeit zu kliren, die zu diesen starken Regenfillen
Anfang Juli 97 fiihrte, wenden wir uns nun dem atmosphérischen Teil des Was-
serkreislaufs zu. Fiir die Budget—Untersuchungen wird ein Kontrollvolumen defi-
niert, das unten durch den Erdboden und seitlich durch vertikale Winde begrenzt
ist. Die Lage dieses Volumens ist in Abb. 5.4 gegeben. Dieses erstreckt sich iiber
260 x 260 = 67.600 km? und umfaBt sowohl das Sudetengebirge als auch den Ober—
und Mittellauf der Oder. Der atmosphéirische Teil des hydrologischen Zyklus 148t

sich folgendermaflen schreiben:
Fqp+ Fq, + EV + AQ — P = Res.

Die einzelnen Terme représentieren den Netto-FluB Fg; (F¢i = Fgiin — Fqiout)
von Feuchtigkeit (gp:Wasserdampf; g,,:Wolkenwasser) im Kontrollvolumen, die Eva-
potranspiration EV, die Anderung von Feuchtigkeit AQ im Volumen, den ausfallen-
den Niederschlag P und ein, idealerweise verschwindendes Residuum Res.

Die Zeitreihe der vertikal integrierten Terme der atmosphérischen Wasserbilanz
verdeutlicht die Dominanz von zwei Termen des Feuchtigkeits-Budgets (Abb. 5.5).
Wihrend der viertdgigen Episode Anfang Juli 97 bildet die Advektion von Wasser-
dampf Fqp den wichtigsten Quellterm, der im wesentlichen den Niederschlag, die
Feuchtigkeits-Senke, balanciert. Uber den 96-stiindigen Gesamtzeitraum summiert,
wird der ausfallende Regen zu 90 % durch die Advektion von Wasserdampf ausgegli-

chen?6.

Eine detailliertere Betrachtung des zeitlichen Verlaufs der einzelnen Terme
zeigt, dal zu Beginn der Periode am 4. Juli 97 der in das Kontrollvolumen trans-

portierte Wasserdampf F'qp zunichst zu einem Grofiteil zur Befeuchtung der Luft

26Der flichengemittelte Niederschlag innerhalb des in Abb. 5.4 dargestellten Teigebiets betriigt
P=156.6mm/4d. In dieser Zeit belduft sich der UberschuB der ins Kontrollvolumen transportierten
Luftfeuchte Figp auf 141.6mm/4d (siehe Tab. 5.2).
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Abbildung 5.5: Zeitreihe der vertikal integrierten Komponenten des atmosphirischen
Feuchtigkeits—Budgets vom 4. Juli 97 06 UT bis 8. Juli 97 06 UT, gemittelt iiber das in
Abb. 5.4 eingezeichnete Gebiet (Fqp: Wasserdampftransport; AQ: Feuchtigkeitsinderung

im Luftvolumen; EV: Evapotranspiration und Res: Residuum).

(AQ) verwendet wird?’, bevor diese gespeicherte Feuchtigkeit anschlieBend an der
Niederschlagsbildung beteiligt ist. Auch an den beiden folgenden Tagen wird ein Teil
(etwa 25 %) der Wasserdampfadvektion zunéichst zur Erhhung des Feuchtigkeitsge-
halts des Luftvolumens verwendet, bevor kurz darauf die héchsten, gebietsgemittelten
Niederschlagsintensitéiten auftreten.

Die Zeitreihe verdeutlicht aulerdem, dafl die lokale Evapotranspiration £V nur
einen kleinen Beitrag zum gesamten atmosphérischen Wasserhaushalt liefert (etwa
10 %, siehe Tab. 5.2), wobei deren direkte Abhéngigkeit von der Sonneneinstrahlung
klar ersichtlich ist. Neben dem deutlichen Tagesgang mit einem Maximum kurz nach
Sonnenhdchststand (gegen 11 UT) wird auflerdem die durch die dichte Wolkendecke
verringerte Einstrahlung am 7. Juli 97 in Abb. 5.5 dokumentiert?®.

Der Transport gitter—skaligen Wolkenwassers F'q, im Kontrollvolumen ist ver-
nachldssigbar gering, betrigt iiber den 96—stiindigen Gesamtzeitraum gemittelt nur
0.6 mm/d und ist aus der Box heraus gerichtet. Die Produktion von Wolkenwasser g,
und dessen Verfrachtung aus dem Untersuchungsgebiet heraus unterstreicht die kon-

densatbildenden Prozesse im Untersuchungsvolumen. Ein Grofteil des produzierten

2T A nimmt negative Werte an.
28Die lokale Verdunstung ist am 7. Juli um 30% zu derjenigen am 5. Juli 97 reduziert (siche
Tab. 5.2).
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Wolkenwassers ¢q,, fiihrt direkt zur Bildung skaligen Niederschlags, der zu 29 % zur
Gesamtregenmenge beitrigt.

Das Residuum liegt fiir einen Grofiteil der Periode unterhalb 5% der dominieren-
den Terme der atmosphérischen Wasserbilanz. Zu den Ursachen des geringen, aber
nicht verschwindenden Residuums z#dhlt neben numerischen Fehlern insbesondere die
Annahme einer sowohl rdumlich als auch zeitlich gut durchmischten Atmosphire.
Da zur Berechnung der verschiedenen Terme diskrete, an den DM-Gitterpunkten
stiindlich gespeicherte Ausgabefelder verwendet werden, erweist sich diese Vorausset-

zung als nicht vollig gerechtfertigt.

Da der Transport von Feuchtigkeit in das Kontrollvolumen den zeitlichen Ver-
lauf der Niederschlagsintensitéit entscheidend prigt, wenden wir uns schlieffilich der
sowohl vertikal als auch in die zonalen und meridionalen Komponenten zerlegten Ad-
vektion zu (Abb. 5.6). Auf den ersten Blick fillt dem Betrachter die Zweiteilung
der Wasserdampfadvektion ins Auge, wonach der anfingliche Transport aus Siiden
in der zweiten Hélfte durch die Advektion aus nérdlichen Richtungen abgel6st wird.
Eine genauere Inspektion verdeutlicht den zyklonalen Wasserdampftransport vom
5. bis zum 7. Juli 97. In den Friihstunden des 5. Juli dominiert eine West— bis
Stidwest—Stromung, die zur Mittagszeit in eine Siid—Stromung und wenig spéter ge-
gen 15 UT auf eine Siidost-Stréomung dreht. Ab 21 UT stromt aus der siidlichen
Begrenzung des Kontrollvolumens ausschliellich Feuchtigkeit heraus, wéhrend der
Zustrom aus Norden kontinuierlich zunimmt. Ab der zweiten Tageshélfte des 6. Ju-
li dominiert der Transport feuchter Luftmassen aus nérdlicher Richtung, der gegen
18 UT ein Maximum von 24 kg /m?d in 1500 m Héhe erreicht. Die Schicht, in der
mehr als 16 kg /m?d Wasserdampf aus Norden zustrémen, erstreckt sich von 1km
bis etwa 3km iiber Grund und &ndert sich iiber 36 Stunden nur wenig. In der unte-
ren Grenzschicht (z < 1.5 km) wird zur gleichen Zeit Feuchtigkeit aus Westen in die
Box advehiert (Fgp < 8 kg /m?d), wiihrend oberhalb mit einer schwachen éstlichen
Stromung Wasserdampf exportiert wird (Fgp > —4 kg /m?d). Insgesamt resultiert
daraus fiir den 30-stiindigen Zeitraum vom 6. Juli 12 UT bis zum 7. Juli 18 UT eine
Wasserdampf—Quelle von knapp 2mm/h (siehe Abb. 5.5).

Der enge Zusammenhang zwischen Feuchtigkeitskonvergenz und Niederschlags-
bildung wird in den Nachmittagsstunden des 5. Juli besonders anschaulich, wenn
der Zustrom von Wasserdampf den einzigen westwirtigen Abflul um das sechsfa-
che iibersteigt. Folglich erreicht die Niederschlagsintensitit zu dieser Zeit maximale

Werte und die flichengemittelte Regenrate gipfelt um 17 UT in 4.5 mm/h.
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Abbildung 5.6: Zeiththenschnitt der in die zonalen und meridionalen Komponenten zer-
legten Advektion der spezifischen Feuchte Fgp vom 4. bis 8. Juli 97. Die Anordnung der
Beitréige ist den Himmelsrichtungen entsprechend gewéhlt (im Uhrzeigersinn von Norden
(oben) iiber Osten, Siiden bis nach Westen).

5.4 Sensitivitidtsstudien zum Feuchtigkeitsbudget

Der Bodenwassergehalt und die daran gekoppelte Evapotranspiration gelten als wich-
tige Groflen unseres Biosphiren—Atmosphérensystems und beeinflussen skaleniiber-
greifend die raum—zeitliche Niederschlagsverteilung (Brubaker et al., 1993; Schir et
al., 1999). Die Auswirkungen einer gednderten Bodenfeuchte auf die Niederschlags-
ergiebigkeit zweier mesoskaliger konvektiver Systeme wurde bereits in Abschnitt 5.1

untersucht.



5.4 Sensitivitdtsstudien zum Feuchtigkeitsbudget 83

Nachfolgend werden die Auswirkungen verschiedener, mit variierenden Boden-
feuchtefeldern initialisierter DM—Simulationen auf die rdumliche und zeitliche Nie-
derschlagsverteilung der viertdgigen Episode Anfang Juli 97 untersucht. Dazu wird
zum Initialisierungszeitpunkt am 4. Juli 97 00 UT neben der bereits diskutierten
Referenzsimulation (REF) ein Experiment mit verdoppeltem (WET) und halbiertem
Bodenwassergehalt (DRY) durchgefiihrt. In Gebieten, in denen durch Multiplikation
des urspriinglichen Bodenwassergehalts mit dem Faktor 2 der Séttigungswassergehalt
iiberschritten wird, bleibt der iiberschiissige Anteil unberiicksichtigt. Die Faktoren 0.5
und 2 dienen hier als untere und obere Abschitzung, da Beobachtungen der Boden-
feuchtevariabilitéit in Europa nicht existieren?®. Alle drei DM-Simulationen werden
mit den gleichen Randdaten angetrieben.

Zur Diskussion der Ergebnisse werden neben der flichenhaften Darstellung akku-
mulierter Regensummen und relativer Verhéltnisse V,¢ °(Abb. 5.7) sowohl Zeitreihen
der atmosphérischen Wasserbilanz (Abb. 5.5 und 5.8) als auch iiber 24 Stunden in-
tegrierte Werte présentiert (Tab. 5.2).

Die direkte Gegeniiberstellung der Regenmengen beider Sensitivitits—Experimente
(Abb. 5.7) zeigt zunéchst ein dhnliches Bild der rdumlichen Niederschlagsverteilung
mit den diskutierten Maxima im Sudetengebirge (P~ 400 mm/4d) und am nérdlichen
Alpenrand (P~ 150 mm/4d). Fiir die 360.000 km® grofie Region im &stlichen Mit-
teleuropa berechnet das DM in Experiment WET einen Anstieg der Regenmenge um
3.6 %, wihrend die DM-Simulation mit halbiertem Bodenwassergehalt (DRY) 8 %
weniger Niederschlag liefert (jeweils im Vergleich zur Referenzsimulation).

Das mit der Referenzsimulation gebildete relative Verhiltnis V,; verdeutlicht die
rdumlichen Unterschiede, vermittelt aber einen eher heterogenen, lokal sehr varia-
blen Eindruck. Am nérdlichen Alpenrand wird beispielsweise die Reduzierung des
Niederschlags bei verringertem Bodenwassergehalt ebenso deutlich wie der Anstieg

bei verdoppelter Bodenfeuchte. Anders im Sudetengebirge, wo das numerische Ex-

29Beobachtungen und Analysen des sommerlichen Bodenfeuchtegehalts in Illinois (USA) weisen
jedoch auf eine Schwankungsbreite vom Faktor 2 hin (Findell und Eltahir, 1997), so daf} die hier
verwendeten Faktoren als realistisch betrachtet werden kénnen.

30Da die Abweichungen zwischen 2 Simulationen dort relativ am gréfiten sind, wo geringe Kon-
zentrationen (Regenmengen) auftreten, wir hier aber an den Starkniederschlagsregionen interessiert
sind, wird ein relatives Niederschlagsverhaltnis V,.¢

Pewp(ma y) + Pmean;ref

Vi I\x,y) =
e ( ) PTef(may) +Pmean;ref

eingefiihrt, das mit dem Mittelwert der Referenzsimulation gewichtet ist.
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Abbildung 5.7: Uber 96 Stunden akkumulierter Niederschlag (oben) und relatives
Niederschlagsverhiltnis V¢ (unten) der DM—-Simulationen mit verdoppeltem (WET;
links) und halbiertem (DRY; rechts) Anfangsbodenwassergehalt.

periment WET, mit Ausnahme einiger Gitterpunkte im 6stlichen Teil, bis zu 30 %
weniger Niederschlag produziert. Die Modellsimulation DRY liefert im Mittel im Su-
detengebirge sogar geringfiigig mehr Niederschlag. Lokal ergeben sich also durchaus
groBe Anderungen.

Um die zeitliche Entwicklung, die zu diesen Unterschieden fiihrt, zu untersuchen,
vergleichen wir in Abb. 5.8 die Terme des atmosphérischen Wasserbudgets fiir das
67.600 km? groBe Untersuchungsgebiet (siehe Abb. 5.4). Insbesondere an den beiden
ersten Tagen werden deutliche Unterschiede der Intensitédten offensichtlich. Der Nie-

derschlagsflufl des Experiments DRY mit verringerter urspriinglicher Bodenfeuchte
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Abbildung 5.8: Wie Abb. 5.5: Zeitreihe der Terme des atmosphérischen Wasserbud-
gets bei anfinglich verdoppeltem (WET; oben) und halbiertem Bodenwassergehalt (DRY;

unten).

erreicht am 5. Juli um 16 UT ein absolutes Maximum, welches jene des Referenz-
und des WET-Experiments iibertrifft. Diese negative Riickkopplung zwischen re-
duziertem Bodenwassergehalt und maximalen Niederschlagsintensitédten wird durch
einen stirkeren dynamischen Antrieb verursacht, der zu einer erh6hten Wasserdampf-
advektion in das Untersuchungsgebiet fiihrt. Demgegeniiber sind die Regenintensitét
und der Bodenwassergehalt am 4. Juli positiv korreliert. Die maximale Niederschlags-
rate gegen 21 UT von knapp 3mm/h (Experiment WET) wird von der Simulation
mit reduzierter Bodenfeuchte nur zu 50 % reproduziert. Uber den gesamten Zeitraum
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Tabelle 5.2: Gebietsmittel der Terme Niederschlag (P), Advektion spezifischer Feuchte
(Fqp) und lokaler Evapotranspiration (EV) fiir die Niederschlagsepisode Anfang Juli 97.
Die Groéfien sind iiber das in Abb. 5.4 eingezeichnete Gebiet, fiir welches auch die Zeitreihen
berechnet werden, gemittelt. AuBlerdem sind die Tagessummen als Funktion des initiali-
sierten Bodenwassergehalts in REF, WET und DRY gegliedert.

REF WET DRY

Tag P Fgp EV P Fqp EV P Fgqp EV
4. Juli97 | 224 194 4.1 | 25.7 221 53163 156 2.0
5. Juli 97 | 52.0  48.7 4.5 | 49.5 44.6 5.0 | 542 524 3.9
6. Juli 97 | 43.3 40.8 3.5 | 434 41.3 4.0 | 445 421 34
7.Juli97 | 39.0 32.8 3.2 384 320 33372 304 3.1

wird die limitierende Wirkung der halbierten verfiigharen Bodenfeuchte hinsichtlich

der Evapotranspiration E'V deutlich, deren Tagesgang wesentlich reduziert ist.

Die tageweise integrierten Komponenten des Wasserbudgets bestétigen die Be-
funde, wonach die Differenzen der verschiedenen Experimente am 4. Juli am aus-
gepriigtesten sind. Eine um 20% reduzierte Feuchteadvektion und eine um 50 %
verringerte Evapotranspiration generieren in Experiment DRY etwa 28 % weniger
Niederschlag, wihrend die niederschlagsbildenden Prozesse durch die Verstirkung
dieser Beitrige in Simulation WET intensiviert werden und 15 % mehr Regen fillt.
Im Gegensatz dazu, kehren sich am darauffolgenden Tag die Verhiltnisse um und
Experiment DRY produziert geringfiigig mehr und Simulation WET etwas weniger
Niederschlag (jeweils 4 % auf die Referenzsimulation bezogen). Ursache dieser nega-
tiven Riickkopplung ist eine um 8 % verstirkte Advektion feuchter Luftmassen in das
Untersuchungsgebiet in Experiment DRY. Die lokale Evapotranspiration ist um 14 %
reduziert und betrégt nur 3.9 mm (7% des Tagesniederschlags). Am 6. und 7. Juli 97

unterscheiden sich die einzelnen Terme qualitativ und quantitativ nur wenig.

Zusammenfassend ergeben die DM-Simulationen mit variierenden urspriinglichen
Bodenfeuchten fiir die viertégige Periode Anfang Juli 97 eine positiv gekoppelte
Bodenfeuchte-Niederschlags—Beziehung. Die Verdopplung des anfiinglichen Boden-
wassergehalts fiihrt im 67.600 km? grofien Untersuchungsgebiet zu 6 % mehr Nie-
derschlag, wihrend die Reduzierung eine Abnahme der Regenakkumulation von 3 %
bewirkt3!. Die Inspektion der Zeitreihen zeigt jedoch verschiedene Riickkopplungs-

prozesse auf, die die {iber den viertigigen Zeitraum summierten Werte verbergen.

31PwEr=166 mm und Ppry=152mm.



5.5 Zusammenfassung und Diskussion 87

5.5 Zusammenfassung und Diskussion

In diesem Kapitel wurden verschiedene Aspekte der DM—Simulationen genauer be-
leuchtet und weiterfiihrende Anwendungen des Modells prisentiert. Nach Sensiti-
vitdtsuntersuchungen zur Variabilitit des Modellparameters Niederschlag wurden fiir
eine viertdgige Regenperiode Anregungsmechanismen fiir Starkniederschlige identi-
fiziert. Schliellich wurde der atmosphérischen Teil des hydrologischen Zyklus fiir die
Niederschlagsepisode im Juli 97 untersucht, die das Oder—-Hochwasser ausloste. Fiir
diese Episode wurde aulerdem der Einflufl der Bodenfeuchte auf die raum-—zeitliche

Niederschlagsverteilung untersucht.

Fiir zwei nordalpine konvektive Niederschlagsereignisse wurden Parameterstudien
zum Einflufl des Initialisierungszeitpunkts und des Bodenwassergehalts durchgefiihrt,
die die Sensitivitdt des Modellparameters Niederschlag veranschaulichen.

Die Bedeutung eines moglichst realistischen mesoskaligen Initialisierungsdatensat-
zes fiir die numerische Simulation komplexer meteorologischer Entwicklungen wird
fiir die Fallstudie deutlich, die durch einen nur schwachen gréflerskaligen Antrieb
gesteuert wird. Fiir die Wetterentwicklung am 14. Juli 94, die von der 00 UT-
DM-Simulation nicht reproduziert wurde, ergeben sich durch eine Verschiebung des
Initialisierungszeitpunkts grofie Unterschiede der Niederschlagsintensitit, die auf eine
Inkonsistenz der verschiedenen Analyse-Datensitze hindeuten. Die Lage der beob-
achteten Niederschlagsgebiete wird fiir diesen konvektiven Fall vom DM nicht wieder-
gegeben. Im Gegensatz dazu ergeben sich fiir den Fall der ausgeprégten prifrontalen
Gewitterlinie am 5. Juli 96 bei Anderungen der DM-Startzeit konsistente Ergebnisse.

Die Verdopplung der Bodenfeuchte wirkt sich fiir beide Ereignisse in einer Erh6hung
der Niederschldge (um 17 % bzw. 13 %) aus und dokumentiert den Einflufl des Boden-
wassergehalts insbesondere wihrend sommerlicher, konvektiver Wettersituationen.

Auf die Sensitivitdt des Modellparameters Niederschlag und die Bedeutung der
Qualitéit der Initialisierungsdaten, und insbesondere der bodennahen Feuchtigkeits—
Analyse, weisen beispielsweise numerische Untersuchungen von Stein et al. (2000)
hin. Fiir ein siidalpines Starkniederschlagsereignis fiihrt erst ein geénderter Analy-
sedatensatz mit einem erhdhten Feuchtigkeitsgehalt zu Modellergebnissen, die den
Beobachtungen entsprechen. Auch Colle et al. (1999) modifizieren die Initialisie-
rungsdaten, um realistischere Modellergebnisse zu erhalten.

Im Bewufitsein der groflen Sensitivitit des Modellparameters Niederschlag hin-
sichtlich zahlreicher physikalischer und numerischer Parameter wurden die in Kapi-

tel 4 prasentierten numerischen Simulationen jeweils um 00 UT gestartet. Das Ziel
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der Arbeit war es nicht, durch eine Modifikation der Initialisierungsdaten fiir einen be-
stimmten Fall realistischere Modellergebnisse zu erzielen, sondern die Modellqualitét
anhand mehrerer Starkniederschlagsepisoden zu untersuchen, die von einem einheit-

lichen Initialisierungstermin gestartet wurden.

Anhand einer Niederschlagsepisode im nérdlichen Alpenvorland Anfang Juli 96
wurde iiberpriift, ob das Modell in der Lage ist, die beobachteten Anregungsme-
chanismen der Starkniederschléige zu reproduzieren. Dazu wurden fiir ein 45 DM-
Gitterpunkte grofles Untersuchungsgebiet Flichenmittel der Niederschlagsanteile und
der Vertikalbewegung gebildet. Zu Beginn des mehrtéigigen Untersuchungszeitraums
ist die Konvektionslinie am 5. Juli 96 deutlich im Vertikalgeschwindigkeitsfeld zu er-
kennen. Die mit der Passage verbundene kurzzeitige starke Hebung feuchter Luft
generiert hohe Regenraten, die iiberwiegend konvektiven Ursprungs sind. Im Gegen-
satz dazu, ist die Niederschlagsbildung am 8. Juli 96 von schwachen mehrstiindigen
Hebungsvorgingen geprégt, die iiber einen Zeitraum von 6 Stunden gebietsgemittelte
Regenraten von R > 1mm/h ergeben. Im DM iiberwiegt an diesem Tag der skali-
ge Niederschlagsanteil. Ubereinstimmend mit synoptischen Beobachtungen reprodu-
ziert das Modell die unterschiedlichen Anregungsmechanismen der Starkniederschlige

wéahrend der viertdgigen Episode.

Basierend auf einer visuellen Inspektion der beobachteten und simulierten Regen-
mengen im Ostlichen Mitteleuropa Anfang Juli des folgenden Jahres, die fiir diese
das Oder-Hochwasser 1997 auslosende Niederschlagsperiode eine zufriedenstellende
Ubereinstimmung ergibt, wurde der atmosphirischen Teil des Wasserkreislaufs in ei-
nem 260 x 260= 67.600 km? groBen Untersuchungsgebiet analysiert. Es zeigt sich,
dafl der Transport von Wasserdampf in das Gebiet die entscheidende Quelle fiir die
heftigen Niederschlige im Sudetengebirge darstellt. Der Beitrag der lokalen Eva-
potranspiration, der autochthone Einfluf}, ist wihrend dieser Zeit gering und kann
auf etwa 10 % quantifiziert werden.

Der regional und saisonal betréichtlich schwankende Beitrag der Evapotranspirati-
on wird von Brubaker et al. (1993) durch regionale Klimasimulationen auf 10 bis 40 %
abgeschitzt. Im Gegensatz dazu steht eine Untersuchung von Karstens et al. (1996),

deren Auswertung einer einmonatigen Wasserbilanz fiir das Ostsee—Einzugsgebiet??

32Tm Rahmen des BALtic Sea EXperiments (BALTEX) werden auf kontinentaler Skala der
Energie— und Wasserkreislauf im Klimasystem der Ostsee—Region untersucht. Eine Kernfrage von
BALTEX, dem europiischen Beitrag des Global Energy and Water cycle EXperiment (GEWEX), ist
die Bestimmung der Wasserbilanz der Ostsee-Region, in welche jihrlich durchschnittlich 470km?
Wasser durch Fliisse eingetragen werden (Kopken und Winter, 1997).
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den Niederschlag und die Evapotranspiration als die dominierenden Komponenten
identifizieren. Allerdings sind die Regenmengen von durchschnittlich 60 mm im Un-
tersuchungsmonat Juni 1993 sehr gering.

Zu den Ursachen der Regenfille, die im Sommer 1993 das Mississippi-Hochwasser
in den Vereinigten Staaten auslésten, wurden ebenso regionale Klima-Simulationen
durchgefiihrt. Diese Studien untermauern die Bedeutung der Advektion von Feuch-
tigkeit als Hauptquelle heftiger, iiberschwemmungsauslésender Niederschlige (Giorgi
et al., 1996; Paegle et al., 1996). Der autochthone Anteil der lokalen Evapotranspira-
tion spielt hier ebenfalls nur eine Nebenrolle. Wiahrend in den Vereinigten Staaten die
Feuchtigkeit jedoch ungehindert aus dem Golf von Mexiko nordwirts in den Mittleren
Westen stromen kann, wurden die enormen Wasserdampfmengen, die in Europa das
Oder-Hochwasser verursachten, in zyklonaler Bewegung von einem hochreichenden,
quasi-stationdren Tiefdruckgebiet {iber den Balkan und Osteuropa bis zur Ostsee
gelenkt, bevor diese das Untersuchungsgebiet am 6. und 7. Juli 97 von Norden er-
reichten. Diese synoptisch—skalige, zyklonale Wasserdampfadvektion kann mit dem
DM innerhalb des mesoskaligen Untersuchungsgebiets nachvollzogen werden. Um
das Mittelmeergebiet eindeutig als Quelle der Wasserdampfmassen identifizieren zu
kénnen, sind synoptisch—skalige Trajektorienrechnungen notwendig, wie sie beispiels-
weise von Massacand et al. (1998) fiir siidalpine Niederschlagsereignisse présentiert

werden.

Schlielich wurde der Einflul eines wichtigen Terms der atmosphérischen Was-
serbilanz, der Bodenfeuchte, auf die raum-zeitliche Niederschlagsverteilung dieser
Starkregenperiode untersucht. Die mit variierenden Bodenfeuchte-Werten initiali-
sierten DM—Simulationen zeigen fiir den viertdgigen Gesamtzeitraum einen positiven
Riickkopplungseffekt zwischen Bodenwassergehalt und Niederschlag. Im Untersu-
chungsgebiet fiithrt eine Verdopplung (Halbierung) des anféinglichen Bodenwasserge-
halts bei einem Anstieg der Evapotranspiration um 15% ( Abnahme um 19 %) zu
6 % mehr (3 % weniger) Niederschlag. Die von Schér et al. (1999) durchgefiihrten re-
gionalen Klimasimulationen zur Bodenfeuchte-Niederschlags-Riickkopplung in Mit-
teleuropa weisen ebenfalls auf die Abhéingigkeit der sommerlichen Niederschlagsak-
tivitdt vom Bodenwassergehalt hin. Thr Experiment zweier Juli-Monate zeigt, dafl
der bei erhohter Bodenfeuchte produzierte zusétzliche Niederschlag nicht direkt der
erhohten Evapotranspiration zugeschrieben werden kann, sondern indirekt durch die
Steigerung der Effektivitit konvektiver Niederschlagsprozesse generiert wird.

Die Inspektion des zeitlichen Verlaufs der einzelnen Terme des atmosphérischen

Wasserhaushalts zeigt jedoch unerwartete Riickkopplungsprozesse auf, die bei Be-
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trachtung des Gesamtzeitraums unbeachtet bleiben. Am 5. Juli 97 treten im Experi-
ment mit verringerter urspriinglicher Bodenfeuchte kurzzeitig die maximalen Regen-
raten der gesamten Periode aller Experimente auf, obwohl die lokale Evapotranspi-
ration im Vergleich mit den anderen Experimenten am geringsten ist. Die Ursache
dieses Niederschlagsmaximums ist eine verstirkte Wasserdampfadvektion, die in Ex-
periment DRY durch héhere Windgeschwindigkeiten intensiviert wird. Vergleichbare
negative Riickkopplungen zwischen reduzierter Bodenfeuchte und verstidrktem Nie-
derschlag werden von Paegle et al. (1996) mit einer Verstirkung des Tagesgangs des
low-level jets erklart. Die verringerte Evapotranspiration wirkt also indirekt auf den
Niederschlag, indem sie die Dynamik beeinfluf}t.

Aus atmosphérischen Kontinuitdtsgriinden miissen sich auf globaler Skala der Nie-
derschlag und die Verdunstung langfristig die Waage halten. In kleineren Regionen
und kiirzeren Zeitrdumen ist es allerdings wahrscheinlich, daf ein Grofiteil der zur Nie-
derschlagsbildung verwendeten Feuchtigkeit auflerhalb verdunstet und in das Gebiet
importiert wird, und dafl die lokale Evapotranspiration nur einen geringen Beitrag
leistet. Die hier prisentierten Ergebnisse deuten darauf hin, dafl solche Verhéltnisse
wahrend der intensiven Regenperiode Anfang Juli 97 vorherrschten und dynamisch

getragene Advektions— und Hebungsprozesse den Niederschlag generierten.



6 Episodenrechnung mit dem hochauflé6senden
Modell MC2

In diesem Kapitel werden Modellsimulationen préisentiert, die mit dem hochauflésenden
nicht-hydrostatischen Modell MC2 gerechnet wurden. Da fiir die Niederschlags-
episode vom 5. Juli 96 neben den Nordalpinen Radarkomposits auch Informationen
des DLR-Doppler-Radars zur Verfiigung stehen, wurde diese, bereits mit dem DM si-
mulierte Fallstudie (Abschnitt 4.2) ausgewihlt. MC2-Simulationen dieser Niederschlags-
episode sollen insbesondere kliren, inwieweit eine feinere horizontale Auflésung und
die dadurch mogliche explizite Niederschlagsparametrisierung realistischere Modell-

ergebnisse liefert.

6.1 Auslegung der Fallstudie

Um von moglichst identischen Anfangs— und Randbedingungen auszugehen, wurde
die folgende Simulationsstrategie entworfen. Zunéchst wird das MC2 mit einer hori-
zontalen Auflésung von 10 km auf dem DM-Gebiet gerechnet, so daf}, wie bei der DM
Simulation, die 6-stiindlich verfiigbaren, Mitteleuropa umfassenden DM-Analysen
verwendet werden kénnen. Hierzu wird das MC2, dessen polar—stereographische Git-
terstruktur horizontal 154 x 160 Gitterpunkte umfafit, am 5. Juli 96 um 00 UT initia-
lisiert. Vertikal ist die Modellatmosphére in 30 Schichten unterteilt. Um die Bestim-
mung der Tagesniederschlagshéhen (6 UT bis 6 UT des Folgetages) zu gewéhrleisten,
wird iiber 30 Stunden integriert.

Anschlieflend treiben dann stiindlich gespeicherte Daten dieser MC21q g, —Simu-
lation die hochauflésende MC2-Simulation mit A = 2km an, die um 6 UT initialisiert
wird. Das Modellgebiet dieser feinauflosenden Simulation erstreckt sich aus rechen-
zeitokonomischen Griinden nur iiber die in Abbildung 6.1 dargestellte Region, umfaf}t
aber trotzdem beachtliche 360 x 250 Gitterpunkte pro Rechenebene und ist vertikal
in 38 Schichten diskretisiert.

Wihrend fiir horizontale Maschenweiten von 10km eine Parametrisierung der
subskaligen Konvektion notwendig ist, kann bei einer horizontalen Auflésung bis et-
wa 4km darauf verzichtet werden (Kuo et al., 1997; Weismann et al., 1997). Die
im folgenden dargestellten Ergebnisse der hochauflésenden Modellsimulation wurden
von stiindlich bereitgestellten Randdaten angetrieben, die eine MC2-Simulation mit
10 km Maschenweite erzeugte. Die subskaligen konvektiven Prozesse dieser MC21¢ g —

Simulation sind mit einem Kuo-Typ-Schema parametrisiert. Demgegeniiber wird
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die hochauflésende Simulation ausschliefilich mit der expliziten wolkenmikrophysika-
lischen Formulierung nach Kong und Yau (1997) gerechnet.

Zusammenfassend ist die MC25 y,,—Simulation also iiber eine Ein—Wege-Nestung
stiindlich an die antreibende MC2y,,,—Simulation gekoppelt, die wiederum mit den
mesoskaligen Analysen, die 6-stiindlich fiir das DM—-Gebiet existieren, angetrieben

wird.

6.2 Vergleich von Beobachtung und Simulation

In Analogie zur Evaluierung der Ergebnisse des Deutschland—Modells werden zunéchst
Radarbeobachtungen, die im Nordalpinen Radarkomposit zusammengefafit sind, mit
MC2-Modellergebnissen verglichen. Hierzu werden aus den Modelldaten exempla-
risch fiir zwei Termine instantane, maximale Regenraten der vertikalen S&ulen des
numerischen Gitters bestimmt, und gemaf den Intensititsklassen des Radarkompo-
sits diskretisiert.

Die visuelle Inspektion der raum-zeitlichen Strukturen der Niederschlagsgebie-
te, die in Abb. 6.2 fiir ein 1000 x 300 km? grofles Gebiet gegeniibergestellt werden,
148t einige Gemeinsamkeiten erkennen. Zunichst fillt die vergleichbare horizontale
Auflésung der Radardaten und der Modelldaten ins Auge, deren Pizelgrifie jeweils
2 x 2 km? betriigt. Die simulierten Niederschlagsraten zeigen im wesentlichen zwei
nord-siidwérts verlaufende Niederschlagsstrukturen, die am Alpennordrand durch

Blockierungseffekte miteinander verschmelzen und deren Verlagerung dort verzogert
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Abbildung 6.2: Beobachtung (Ausschnitt aus dem Nordalpinen Radarkomposit, links)
und MC2-Simulation (rechts) instantaner Niederschlagsraten am 5. Juli 96 um 16:00 UT
(oben) und 17:00 UT (unten).

wird. Entlang der 6stlich liegenden, préfrontalen Konvergenzlinie werden in einem
schmalen, 15km breiten Streifen hohe Regenraten von mehr als 30 mm/h simuliert.
Die Kohérenz dieser Starkregenlinie und das nachfolgende, etwa 70km breite Re-
gengebiet entsprechen strukturell den Radarbeobachtungen und dokumentieren die
Féhigkeit der hochauflésenden MC2-Simulation, die Squall-line am 5. Juli 96 zu

reproduzieren.

Um 17:00 UT hat die simulierte Niederschlagslinie in Stid—Deutschland den Lech
erreicht und erstreckt sich von Nordbayern iiber das Allgédu bis in die Schweizer
Zentralalpen. Im Bereich des etwa 70 km breiten Regengebiets iiberschreiten die Re-
genraten verbreitet 10 mm/h, vereinzelt werden aber auch deutlich héhere Werte von
mehr als 50 mm/h simuliert. Dem mesoskaligen Regengebiet folgt etwa 100 km west-
lich eine zweite Niederschlagszone, die mit der nachfolgenden Kaltfront verkniipft ist.
Eine vergleichbare, sich an der Kaltfront ausbildende Niederschlagsstruktur kann von

den Radarbildern allerdings nicht bestitigt werden, da zu diesem Zeitpunkt keine
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Radarinformationen fiir diesen Bereich vorliegen 3.

Die Verlagerungsgeschwindig-
keit der Niederschlagslinie stimmt zwischen Beobachtung und MC2-Simulation gut
iiberein und betréigt im dargestellten Zeitraum etwa 60 km/h. Auflerdem ist zu be-
merken, daf} sich der Phasenunterschied zwischen der beobachteten und der vom MC2

simulierten Konvergenzzone verringert hat und nur noch etwa 30 Minuten betrigt.

Zur weiteren Untersuchung der Modellergebnisse wenden wir uns nun Radarinfor-
mationen zu, die von einem Einzelradar aufgenommen wurden. Neben den, aus den
Daten des DLR-Doppler-Radars in Oberpfaffenhofen abgeleiteten radialen Wind-
komponenten, wie sie bereits zur Validierung des mesoskaligen Windfeldes des DM
in Abschnitt 4.2 verwendet wurden, werden hier zusétzlich noch die beobachteten
Radarreflektivititen mit entsprechenden Modellgroflen verglichen. Die Bestimmung
der Pseudo—Reflektivitdt Z, die aus dem simulierten Hydrometeor-Gehalt berechnet
wird, ist in Anhang A erldutert.

Die Radarbeobachtungen zeigen, dafl die ausgeprigte Gewitterlinie um 16:49 UT
unmittelbar westlich von Oberpfaffenhofen liegt (Abb. 6.3). Im Bereich der et-
wa 15km breiten Starkniederschlagszone werden Radarreflektivitdten von mehr als
44 dBZ gemessen, d.h. die Regenrate iibersteigt dort Werte von 30 mm/h. Gleich-
zeitig erreichen die Radialwindgeschwindigkeiten entlang der Boenlinie Spitzen von
24m/s.

Die den Radarinformationen gegeniibergestellten Modellergebnisse dokumentieren
die Qualitédt des hochauflosenden MC2 auch auf der Skala eines Einzelradargerits.
Die Schirfe der Niederschlagsstruktur, d.h. der grofle Gradient der Intensitdten im
Bereich der Squall-line wird realistisch wiedergegeben. Auch die Intensitidt der Nie-
derschlagsrate, d.h. die Stéirke der Reflektivitdten, wird vom MC2 vergleichbar repro-
duziert. Nordwestlich von Oberpfaffenhofen erreichen die Pseudo—Reflektivitdten im
Bereich der Gewitterlinie bis zu 52 dBZ, das entspricht einer Regenrate von knapp
100 mm/h. Allerdings deutet der Vergleich auch die Schwierigkeit an, solche hohen
Regenraten rdumlich exakt zu reproduzieren. Wahrend das MC2 zum 17:00 UT Ter-
min die hochsten Niederschlagsraten nordwestlich von Oberpfaffenhofen simuliert,
werden maximale Niederschlagsraten siidwestlich von Oberpfaffenhofen beobachtet
(vgl. Abb. 6.2).

33Daten folgender Radargerite ergeben um 16:00 und 17:00 UT das dargestellte Radarkomposit:
von der Schweizerisch Meteorologischen Anstalt (SMA) Albis, La Déle und Monte Lema; von Austro
Control Salzburg, Innsbruck und Zirbiskogel und das Forschungsradar des DLR Oberpfaffenhofen
aus Deutschland. Nicht zur Verfiigung stehen somit die Daten der Radargerite des Deutschen
Wetterdienstes (z.B. Frankfurt oder Stuttgart).
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Abbildung 6.3: Gegeniiberstellung von  Fernerkundungsdaten des DLR-
Forschungsradargerdts am 5. Juli 96 um 16:49 UT (links) und von Werten der MC2-
Simulation fiir den gleichen (Pseudo-) Elevationswinkel (y = 1°) um 17:00 UT (rechts):
beobachtete und simulierte, aus dem Hydrometeor—Gehalt berechnete Reflektivititen Z
(oben) sowie Vergleich des mit dem Doppler—-Radar beobachteten Radialwindfeld v, mit
dem entsprechenden MC2-Resultaten (unten). Die konzentrischen Kreise markieren die
50 bzw. 100km Distanz vom Standort des Radars. (Windbeobachtungen oberhalb der
Nyquistgeschwindigkeit der Radars erscheinen farblich umgeschlagen.)

Die vom Modell simulierte Boenlinie, die sowohl in dem Feld der Windvektoren
als auch der Radialwindkomponenten hervortritt, hat um 17:00 UT den Lech er-

reicht. Die instantanen maximalen Radialwinde erreichen dort in einer Hohe von
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etwa 700m iiber Grund bis zu 20m/s und korrespondieren auch quantitativ gut
mit den Radarbeobachtungen. Beriicksichtigen wir eine zeitliche Phasenverschiebung
(zwischen Messung und Simulation) von 30 Minuten, so stimmt auflerdem die Lage,
die Struktur und der Verlauf der Nullinie der Radialwindkomponente mit den fern-
erkundeten Daten iiberein. Besonders markant tritt der Windsprung 50 km nordwest-
lich des Radarstandorts hervor, wo die radiale Windkomponente innerhalb nur weni-
ger Kilometer ihr Vorzeichen, also ihre Richtung dndert. Wihrend vor der Boenlinie
siidliche Winde mit einer Stérke von 15 bis 20 m/s herrschen (das Radialwindfeld ist
hier vom Radar weg—gerichtet; v, > 5.4m/s), dreht der Wind mit deren Durchgang
um 90° auf westliche Richtung und die Stromung ist auf das Radar zu-gerichtet
(v, < —10.9m/s). Im siidlichen Sektor wechselt die Radialwindkomponente beim
Durchgang der intensiven Niederschlagslinie zwar nicht ihr Vorzeichen, diese wird
aber durch den Gradienten des Betrages auch hier deutlich.

Einzig das lokale Windmaximum unmittelbar siidlich des Radarstandorts wird
von den Beobachtungen nicht bestétigt. Hier beeinflufit die konvektive Zelle nérdlich
von Oberpfaffenhofen, welche von den Radarmessungen nicht dokumentiert ist, das
kleinrdumige Stromungsfeld. Bodennahes Einstromen in diese Zelle treibt die Luftbe-
wegung an, die zu dieser Zeit siidwestlich von Oberpfaffenhofen direkt auf das Radar
gerichtet ist, so dafl deren Radialwindkomponente der Gesamtstérke des horizontalen
Windes entspricht.

Nachdem die Qualitdt der Modellsimulation durch die visuelle Inspektion der
raum-zeitlichen Strukturen der Gewitterlinie iiberpriift wurde, wenden wir uns nun
den dynamischen und mikrophysikalischen Feldern entlang einer Schnittlinie quer zur
simulierten Squall-line zu (Linie BC in Abb. 6.3).

Neben dem zur Schnittebene parallelen Windfeld sind in Abb. 6.4 die Regenra-
ten aufgetragen. Zusétzlich ist in Abb. 6.5 die Hydrometeor—Verteilung, der Verlauf
der 0° C und -20° C Isothermen und die zur Konvergenzlinie relative Luftstrémung?®*
dargestellt. Im Bereich der bodennahen Bdenlinie, die dem Starkniederschlagsge-
biet um etwa 15km vorauslduft, wird in der Grenzschicht durch die Windkonvergenz
ein starkes Hebungsgebiet initiiert, in dem die Vertikalgeschwindigkeit Werte von
mehr als 3m/s annimmt (Abb. 6.4). Innerhalb dieses, bodennah entspringenden
Aufwindschlauchs bilden sich Wolkentropfchen, die bis in die mittlere Troposphire
(z =~ 6km) getragen werden (Abb. 6.5). Oberhalb der 0° C Isotherme (in etwa 4 km
Hohe) fiihren mikrophysikalische Prozesse allméhlich zur Bildung von Eispartikeln.

34Die ostwiirts wandernde Gewitterlinie verlagert sich durchschnittlich mit einer Zuggeschwindig-
keit ¢ von 60 km/h.
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Abbildung 6.4: Ver-
tikalschnitt entlang der
BC (Abb. 6.3)

Niederschlagsra-
(Grauskala)
der Luftbewegung
(Isotachen [-2,-1,-
0.5,0.5,1,2,3und4m/s]
der Vertikalbewegung) um
17:00 UT.

Linie
der

ten und

Ver-

entlang

Abbildung 6.5:
tikalschnitt

der  Schnittlinie BC
(Abb. 6.3) der Hydro-
meteore Wolkenwasser
(liniert), Graupel (punk-
tiert) und Eis (strichliert)
um 17:00 UT. Die Wind-

vektoren  représentieren
die zur  Gewitterlinie
relative Luftstréomung

(Geschwindigkeitsfeld v
- Zuggeschwindigkeit c).
Auflerdem sind die 0° C
und —20°
dargestellt.

C Isothermen

Die (unterkiihlten) Wolkentropfchen dominieren jedoch bis in die Héhe der —20° C

Isotherme, erst bei noch tieferen Temperaturen setzt die verstirkte Bildung der Eis-

kristalle ein. Wihrend die Eiskristalle bis in die obere Troposphire (z

~
~

11 km)

transportiert werden, fallen die sphérischen Eispartikel Graupel oder Hagel aus und

erreichen die Grenzschicht, wo sie unterhalb der 0° C Isotherme rasch schmelzen und

den ausfallenden intensiven Niederschlag verstéirken.



98 Episodenrechnung mit dem hochauflésenden Modell MC2

mm

40

20

10

1

Abbildung 6.6: Vergleich des iiber 24 Stunden akkumulierten Niederschlags der (a) MC2-
Simulation mit 2km horizontaler Auflésung (mit der Grenze des Modellgebiets; links) und
(b) der auf das Modellgitter projizierten Beobachtungen am 5. Juli 96 (inkl. den Réndern

des zur statistischen Untersuchung verwendeten Teilgebiets; rechts).

Oberhalb dieses Starkregengebiets werden in Hohen von z ~ 8 km die stérksten
Aufwinde mit bis zu 4.7 m/s Vertikalgeschwindigkeit erreicht (Abb. 6.4). Hier 148}t
sich die typische Dipol-Struktur der Vertikalgeschwindigkeiten im Bereich einer sol-
chen konvektiven Starkniederschlagszelle erkennen, geméf der unterhalb des starken
Hebungsgebiets in der Grenzschicht (z & 2 km) Fallwinde mit bis zu 1.6 m/s vorherr-
schen. Diese abwértsgerichtete Luftstromung wird insbesondere durch den ausfallen-
den Niederschlag angetrieben. In einer Hohe von etwa 1200 m erreicht die Regenrate
maximale Werte von bis zu 93 mm/h. Durch Verdunstungsprozesse reduziert sich

diese Niederschlagsrate auf ein Maximum von 80 mm/h am Boden.

Abschlielend betrachten wir die Tagesniederschlige der hochauflosenden MC2-
Simulation (Abb. 6.6). Die simulierten Tagesmengen zeigen eine meteorologisch plau-
sible Niederschlagsverteilung, in der einzelne intensive Konvektionszellen deutliche
Spuren hinterlassen. So erstreckt sich, ausgehend vom siidlichen Schwarzwald, die
Zugbahn einer starken Konvektionszelle nordostwérts bis zur Frankenhdhe, in dessen
Kernbereich mehr als 40 mm Niederschlag fallen. Weitere Zugstraflien konvektiver
Zellen konnen anhand der akkumulierten Regenmengen bei Augsburg, siidlich von
Miinchen und in der Nidhe von Regensburg aufgefunden werden. Die Orientierung die-
ser Niederschlagsbinder folgt im allgemeinen der siidwestlichen Héhenstromung. Ma-
ximale Niederschlagsmengen werden im Allgdu (P = 81 mm), im siidlichen Schwarz-
wald (P= 67mm) und im Bayerischen Wald (P = 59mm) berechnet, dort also,
wo orographische angeregte Hebungsprozesse konvektive Prozesse erleichtern und
verstéirken.

Der visuelle Vergleich mit Beobachtungen zeigt trotz der ins Auge fallenden Un-
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terschiede auch ein Reihe von Gemeinsamkeiten. Im beobachteten Niederschlagsfeld
lassen sich einige, zum Teil nur schwach ausgeprigte Regenbénder identifizieren, die
bereits in den Simulationsergebnissen hervortraten, so etwa das vom Schwarzwald
iiber die Schwibische Alb bis zur Frankenhhe verlaufende Regenband, oder dasjeni-
ge siidlich Miinchens, doch wird die Lage und Intensitéit der Starkniederschlagsgebiete
selten prizise getroffen. Insbesondere wird das etwa 80 x 80 km? grofie Gebiet in
der Hallertau (zwischen Miinchen und Regensburg), in welchem verbreitet mehr als
20 mm registriert wurden, vom MC2 nur teilweise reproduziert. Insgesamt wird die

mittlere Niederschlagsmenge in Ostbayern vom Modell unterschétzt.

6.3 Zusammenfassung und Diskussion

Nach einer Ubersicht iiber die qualitative Uberpriifung der hochauflésenden MC2-
Simulation werden verschiedene DM und MC2-Simulationen zur Niederschlagsepiso-
de am 5. Juli 96 quantitativ anhand der Gebietsmittel und Mafizahlen verglichen.
Abschlieflend werden die Ergebnisse diskutiert.

Der qualitative Vergleich der MC2-Simulation (A = 2 km) mit den Radarbeob-
achtungen der konvektiven Niederschlagsepisode vom 5. Juli 96 verdeutlicht die gute
Qualitidt der Modellergebnisse:

e Durch die Gegeniiberstellung von gemessenen (im Nordalpinen Radarkomposit
zusammengefafiten) und simulierten Regenraten konnen mesoskalige Nieder-
schlagsstrukturen in einem 1000 x 300 km? groBen Gebiet iiberpriift werden.
Dieser auf visueller Inspektion basierende Vergleich ergibt ein gutes qualita-
tives Gesamturteil der MC2-Simulation, da die Lage (AZpeo sim =~ 30km),
die Form (meridional verlaufend), die Breite (etwa 70km) und die Intensitét
(30 mm/h <R< 100 mm/h) der Niederschlagsstrukturen einander &hnlich sind.

e Der Vergleich von Radarreflektivitdten des DLR-Radars und simulierten Pseudo—
Reflektivitdten auf der Skala eines Einzelradars verdeutlicht die Schérfe und
Kohérenz der simulierten Squall-line. Der Phasenfehler zwischen Beobach-
tung und Modellsimulation reduziert sich auf 30 Minuten, wie auch durch die
Gegeniiberstellung instantaner Windmessungen des DLR-Doppler-Radars und
entsprechender Modellgr6fien gezeigt wird.

e Die simulierten dynamischen und mikrophysikalischen Felder im Bereich der
Gewitterlinie fiigen sich zu einem konsistenten Bild zusammen, welches konzep-
tionellen Modellen konvektiver Zellen entspricht (z.B. Meischner et al., 1991,
Houze, 1993).
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Tabelle 6.1: Uberblick iiber die Simulationen, die zum Niederschlagsereignis am 5. Juli 96
gerechnet wurden: neben dem Modell und der jeweiligen Maschenweite (A) ist die verwen-
dete Niederschlagsparametrisierung, die flichengemittelte Tagesregenhéhe (P, ) sowie die
Abweichung von den Beobachtungen (AP; Py, = 13.1mm) und der Beitrag des skaligen

Niederschlagsanteils (Pgrqig) am Gesamtniederschlag angegeben.

Modell A Beschreibung des Niederschlags | Pgim AP | Pskatig
(km) skalig ‘ subskalig (mm) | (%) (%)
DM 14 Kessler Tiedtke 14.2 +8.4 9
MC2 10 Sundquist Kuo 12.5 —4.5 12
MC2 10 Tremblay Fritsch-Chappell | 17.7 | +35.1 64
MCQC2 3 Kong & Yau - 6.7 | —48.9 100
MC2 2 Kong & Yau - 122 | =70 100

Zur quantitativen Bewertung der MC2- und DM—-Simulationen betrachten wir
schliefllich die Gebietsmittel der Tagesregenhohen und verschiedene Mafizahlen
(Tab. 6.1 und Abb. 6.7)3°.

Die in diesem Kapitel qualitativ mit Radardaten verglichene hochauflésende
MC2;;,,—Simulation unterschitzt den Gebietsniederschlag um —7 %, bei der DM—
Simulation betréigt die Abweichung +8.4%. Anhand der Scores in Abb. 6.7 wird
die Schwierigkeit deutlich, die Niederschlagsmengen am 5. Juli 96 rdumlich prézise
zu simulieren. Der bias score, ein Maf fiir die Uber— bzw. Unterschiitzung der
Tagesregenhohe, zeigt fiir Niederschlagsmengen P < 20mm eine geringfiigige Un-
terschitzung und fiir Werte P > 20mm eine Uberschiitzung der hochauflssenden
MC2-Simulation. Der threat score, ein Maf fiir die exakte rdumliche Trefferquote der
Regensummen, zeigt fiir alle Simulationen die gleiche Tendenz und nimmt fiir héhere
Niederschlagsschwellenwerte niedrigere Werte an. Der threat score fiir den Stark-
regenschwellenwert P= 20 mm, der an 20 Gittermaschen beobachtet wird, liegt fiir
die MC2,,—Simulationen zwar geringfiigig hoher als fiir die DM—Simulation, aber
immer noch unter dem zufriedenstellenden Wert von 7'S = 0.25 (siehe Abschnitt 3.4).
Schliefllich dokumentieren auch die TSS—Werte den leichten Qualitdtsgewinn der

357u diesem Zweck wurden die Daten auf das als Evaluierungsbasis benutzte Gitter der Nieder-
schlagsklimatologie von Frei und Schir (1998) projiziert (siche auch Abschnitt 3.3). Da das Integra-
tionsgebiet der hochauflésenden MC2-Simulation nicht ganz Stid-Deutschland iiberdeckt, werden
die Mittelwerte in dem Teilgebiet, fiir das Mefidaten vorliegen und welches durch die Langen— und
Breitenkreise (7.5° E und 13.5° E bzw. 47.4° N und 49.5° N) begrenzt wird, gebildet (siehe auch
Abb. 6.6b). Das Mittelungsgebiet erstreckt sich iiber 174 Maschen & 24 x 24 km?, also etwa
100.000km”.



6.3 Zusammenfassung und Diskussion 101

BIAS SCORE
TSS

Abbildung 6.7: Die
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mm/d simuliert wird.

MC2; iy, —Simulation, wobei die niedrigen Werte (T'SSp>10mm < 0.2) die Schwie-
rigkeit verdeutlichen, die Niederschlagsmenge wihrend sommerlicher Konvektions-

ereignisse rdumlich préizise zu simulieren.

Zusétzlich zu der MC244,,,—Simulation werden nun noch die Ergebnisse von zwei
weiteren MC2-Rechnungen angesprochen, mit denen die Bedeutung der Niederschlags-
parametrisierung und der horizontalen Maschenweite umfassender diskutiert werden
kann.

Generell erfordert die Durchfiihrung einer hochauflésenden Modellsimulation raum-—
zeitlich moglichst hochaufgeltste Initialisierungs— und Randdaten. Hierzu wurden
mit dem MC2 bei einer horizontalen Auflosung von 10 km verschiedene Simula-
tionen gerechnet und abgespeichert, mit denen dann die hochauflésenden MC2-
Simulationen stiindlich angetrieben wurden. Die Simulation mit 10 £m Auflésung und
dem vergleichsweise einfachen Konvektionsschema vom Kuo-Typ liefert fiir das Nie-
derschlagsereignis vom 5. Juli 96 bessere Ergebnisse als die Modellsimulation, die mit

der Konvektionsparametrisierung nach Fritsch und Chappell (1980) gerechnet wur-
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de. Dieses mesoskalige Konvektionsschema, welches auf lokalen Stabilitdtskriterien
beruht, produziert fiir diesen Fall zu wenig konvektiven Niederschlag, so dafl es auf
der Gitterskala zu Séttigung kommt und das skalige Schema die Niederschlagsproduk-
tion stark {iberschétzt (AP = +35%; Pskaig = 64 %). Demgegeniiber reproduziert
die Simulation, in der der subskalige konvektive Niederschlag durch ein Kuo—Schema
beschrieben wird, sowohl die Strukturen der Konvektionslinie als auch die mittlere
Tagesniederschlagsmenge besser (AP = -4.5%).

Beide Schemata wurden ohne vorhergehende Anpassungen an mitteleuropéische
Verhéltnisse verwendet. Die Robustheit der Konvektionsparametrisierung, die auf
der Feuchtekonvergenz basiert (Kuo-Typ), liefert fiir diesen Fall realistischere Re-
sultate als das Schema von Fritsch—-Chappell. Auflerdem kann eine unterschiedli-
che Parametrisierung physikalischer Prozesse im genesteten Modell (MC2) und im
die Initialisierungs— und Randdaten bereitstellenden Modell (DM) zu unrealistischen
Riickkopplungen fiihren (Warner et al., 1997). Wihrend die Konvektionsparametri-
sierung nach Fritsch-Chappell der MC21g - re—Simulation auf lokalen Stabilitéts-
kriterien basiert, wurden die das MC2 antreibenden Daten auf Basis des DM erzeugt
(vgl. Abschnitt 3.1), in welchem das Massenfluischema nach Tiedtke (d.h. Feuch-
tekonvergenz) zur Konvektionsparametrisierung verwendet wird. Bei konstanter ho-
rizontaler Maschenweite ergeben die beiden Konvektionsparametrisierungen im MC2
deutlich voneinander abweichende Ergebnisse und verdeutlichen die Empfindlichkeit
des Modellparameters Niederschlag. Da die MC2g g —guo—Simulation realistischere
Ergebnisse liefert, wurde diese Simulation als Grundlage der hochauflésenden Mo-

dellrechnungen verwendet.

Auflerdem wurde die, auch in der Literatur nach wie vor diskutierte Frage unter-
sucht, bei welcher horizontalen Maschenweite auf eine Parametrisierung subskaliger
konvektiver Prozesse verzichtet werden kann und ein Grofiteil der Konvektion vom
skaligen Schema aufgelost wird (z.B. Molinari und Dudek, 1992; Kuo et al., 1997).

Sensitivitdtsstudien zum Einflu der horizontalen Maschenweite auf die Nieder-
schlagsproduktion bei alleiniger Verwendung eines expliziten Niederschlagsschemas
zeigen, dafl die Reduzierung der Maschenweite von 3km auf 2 km einen Zuwachs der
Regenmenge um 80 % liefert®®. Durch die Verringerung der Maschenweite auf 2 km
wird ein groflerer Teil der konvektiven Prozesse vom expliziten Niederschlagsschema
aufgelost und folglich mehr Niederschlag produziert. Die Sensitivitédtsstudien zeigen

36Die MC2-Simulation mit A = 3km unterschiitzt die htheren Regenmengen stark, berechnet nur
an 4 Maschen mehr als 20 mm Niederschlag und produziert mit 6.7 mm nur 51 % der beobachteten
Menge (Tab. 6.1 und Abb. 6.7).
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ferner, daf auch die Grofie des Modellgebiets und vor allem die Entfernung des Unter-
suchungsgebiets zum Einstromrand die Niederschlagsintensitidt und —verteilung be-
einflufit. Inwiefern sich eine weitere Reduzierung der Maschenweite (z.B. A < 1km)
unter Beachtung eines ausreichenden Abstandes zum Rand des Modellgebiets auf die
Niederschlagsproduktion auswirkt, liefl sich im Rahmen dieser Arbeit nicht feststel-
len. Es zeigt sich, dafl die Niederschlagsproduktion des Modells bei Verwendung eines
vollig expliziten Niederschlagsschemas stark von der Maschenweite abhéngt. Mit ei-
ner horizontalen Maschenweite von 2 km 148t sich ein Grofiteil der Konvektion vom
expliziten Niederschlagsschema auflosen und die flaichengemittelte Regenhohe wird
nur geringfiigig unterschitzt.

Die hochauflésende MC2-Simulation des mesoskaligen konvektiven Systems im
Nordalpenraum verdeutlicht die Fahigkeit des Modells, komplexe meteorologische
Phénomene wie Squall-lines realistisch reproduzieren zu kénnen. Insbesondere der
qualitative Vergleich der MC2-Simulationsergebnisse mit Radardaten bzw. mit den
DM-Ergebnissen zeigt den Qualitdtsgewinn, der durch Verwendung einer feineren
Auflésung und insbesondere der damitverbundenen Méglichkeit, den Niederschlag mit
einem expliziten wolkenmikrophysikalischen Niederschlagsschema zu beschreiben, er-
zielt wird. Neben der besseren Ubereinstimmung der riumlichen Niederschlagsstruk-
turen zwischen Radarbeobachtungen und MC2-Ergebnissen reduziert sich auch
der Phasenfehler der préfrontalen Konvektionslinie Atpeo_ i von Atpy ~ 1h
auf Atuye,,,, =~ 30 Min. Zur Verringerung des Phasenfehlers tréigt nach Stein et
al. (2000) neben der feineren Auflésung auch die Beriicksichtigung der Eisphase im
expliziten Niederschlagsschema bei.

Die quantitative Uberpriifung der raumlichen Verteilung des Tagesniederschlags
der hochauflésenden MC2-Simulation zeigt allerdings nur einen geringfiigigen Qua-
litdtsgewinn im Vergleich zur DM-Simulation. Der nicht-deterministische Charakter
und generelle Vorhersagbarkeitsgrenzen sommerlicher konvektiver Niederschlagszel-
len machen die rdumlich prézise quantitative Niederschlagssimulation auch mit diesen
hochauflésenden Modellen nach wie vor schwierig.
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In dieser Arbeit wurde mit dem mesoskaligen Deutschland-Modell (DM), welches von
Juli 1993 bis November 1999 das operationelle Wettervorhersagemodell des Deutschen
Wetterdienstes (DWD) war, ein Ensemble von fiinf sommerlichen nordalpinen Stark-
niederschlagsepisoden nachgerechnet. Neben Parameterstudien und Untersuchungen
des atmosphirischen Wasserbudgets einer dieser intensiven Regenepisoden wurden
auflerdem hochauflésende Modellsimulationen eines, bereits mit dem DM gerechne-
ten, konvektiven Systems mit dem kanadischen Forschungsmodell MC2 durchgefiihrt.

Erstmals werden in dieser Arbeit flichendeckende Radarinformationen zur Bewer-
tung der Qualitdt mesoskaliger Wettervorhersagemodelle im Nordalpenraum verwen-
det. Durch die Kombination der mesoskaligen Modellergebnisse und moderner Fern-
erkundungsdaten lassen sich Diskrepanzen identifizieren und Modelldefizite sowie Mo-
dellqualitdten beurteilen. Beobachtungen des BodenmefBnetzes des DWD ergéinzen
die Beobachtungsdatenbasis und dienen zur quantitativen Uberpriifung der Nieder-
schlagsverteilung.

Das primére Ziel dieser Arbeit wurde erreicht. Durch die direkte Nutzung flichen-
deckender Radardaten konnten die Modellergebnisse zweier mesoskaliger Wettervor-
hersagemodelle iiberpriift und raum-zeitliche Abweichungen und Ubereinstimmungen
zwischen Beobachtung und Modell festgestellt werden. Neben der Nutzung fern-
erkundeter Regenraten wurden in dieser Arbeit erstmals auf Radarmessungen ba-
sierende Windfelder mit entsprechenden Simulationsergebnissen mesoskaliger Wet-
tervorhersagemodelle verglichen. Es wurde gezeigt, dafl raum-=zeitlich hochaufgeltste
Radardaten insbesondere withrend kurzlebiger konvektiver Phinomene neuartige Uber-
priifungsmoglichkeiten mesoskaliger Simulationsergebnisse bieten. Vom konventionell
verwendeten Bodenmefinetz werden konvektive Entwicklungsprozesse héiufig nur un-
zureichend erfafit.

Erstmalig wurde die Fihigkeit des DM iiberpriift, Starkniederschlagsepisoden im
Nordalpenraum zu simulieren. Fiir ein sich iiber fiinf Regenepisoden erstreckendes
Ensemble konnten zwei verschiedene Wetterlagentypen unterschieden werden, die das
DM mit unterscheidbarem Erfolg reproduzieren konnte. Das Modell liefert bessere
Resultate fiir Wettersituationen, die bei hoher relativer Luftfeuchtigkeit von einem
starken groflerskaligen Antrieb gesteuert werden. In der Mehrzahl der untersuchten
Episoden iiberschétzt das DM den flichengemittelten Tagesniederschlag geringfiigig
(in vier der fiinf Fille betréigt die Abweichung AP< 15%). Eine allgemeingiiltige Be-
urteilung der Qualitdt des mesoskaligen Modells wird durch die Natur sommerlicher

104



105

Starkniederschlagsepisoden und die, zumindest in der Vergangenheit, eingeschrankte
Verfiigbarkeit raum—=zeitlich hochaufgel6ster Beobachtungsdaten erschwert. Durch
die Untersuchung nicht nur einer, sondern eines Ensembles fiinf sommerlicher Stark-
regenereignisse der letzten Jahre konnte die Uberpriifung des Deutschland-Modells
auf einem breiteren Fundament errichtet werden.

Dariiberhinaus wurden mit DM-Simulationen erstmals meteorologische Aspekte
der intensiven Niederschlagsperiode Anfang Juli 1997 untersucht, die das sogenannte
Jahrhundert-Hochwasser an der Oder auslosten. Durch diagnostische Untersuchun-
gen des atmosphérischen Wasserbudgets konnten wichtige Fragen zur Quelle und zu
den Transportwegen der Feuchtigkeit wihrend dieser Episode gekléart werden. Es zeig-
te sich, dafl die Wasserdampfadvektion die entscheidende Feuchtigkeitsquelle bildet
und der Beitrag der lokalen Evapotranspiration mit etwa 10% des Gesamtnieder-
schlags in dem Untersuchungsgebiet gering ist.

Ferner wurde deutlich, daf die erfolgreiche Anwendung des auf der Feuchtekonver-
genz beruhenden Konvektionsschemas (Tiedtke, 1989) wesentlich von einem ausrei-
chenden Feuchtigkeitsangebot abhingt. Ist dieses vorhanden, produziert ein solches
Schema im Bereich von Konvergenzlinien, die vom mesoskaligen DM aufgelst wer-
den kénnen, konvektiven Niederschlag. Da der Lebenszyklus konvektiver Zellen im
diagnostischen MassenfluB—Schema nicht enthalten ist und sich raum-—=zeitlich stark
variierende, unstetige Niederschlagsstrukturen ausbilden, ist ein direkter Vergleich
mit gemessenen instantanen Niederschlagsraten nur begrenzt sinnvoll. Auflerdem ist
ein Vergleich mit beobachteten Hydrometeorfeldern nicht méglich, da das im DM

verwendete Konvektionsschema keine mikrophysikalischen Grofien enthélt.

Durch den Vergleich der hochauflésenden MC2,;,,,—Simulationsergebnisse mit Ra-
dardaten wurde am Beispiel eines nordalpinen konvektiven Systems die F#higkeit
moderner nicht-hydrostatischer Wettervorhersagemodelle gezeigt, kurzlebige konvek-
tive Strukturen realistisch zu reproduzieren. Um mit dem expliziten Niederschlags-
schema einen Grofiteil der Konvektion aufzulésen, war es notwendig, die horizontale
Maschenweite auf 2 km zu reduzieren. Die im Bereich der Squall-line simulierten
dynamischen und mikrophysikalischen Strukturen entsprechen konzeptionellen Mo-
dellen solcher Konvektionsphinomene (z.B. Meischner et al., 1991; Houze, 1993).

Die quantitative Uberpriifung der Tagesregenhdhen zeigt allerdings nur einen
geringfiigigen Qualitdtsgewinn. Diese unerwartet geringe Qualititssteigerung ge-
geniiber dem DM verdeutlicht die Schwierigkeit und die Komplexitéit, sommerliche
Niederschlagsereignisse mit mesoskaligen Wettervorhersagemodellen realistisch zu si-

mulieren. Neben der Modellauflésung und der Parametrisierung der physikalischen
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Prozesse spielt die Qualitdt der Initialisierungs— und Randdaten eine weitere wichtige
Rolle. Fiir die verschiedenen Fallstudien wurden hier die vom DWD bereitgestellten
mesoskaligen Analysen des DM—Gebiets als Initialisierungs— und Randdaten verwen-
det. Ein verstidrktes Augenmerk sollte in Zukunft auf die Bedeutung dieser Daten
gerichtet werden. Durch die Nutzung von Datenassimilationsmethoden in der Meso-

skala kénnte etwa der Einfluf der Initialisierungs— und Randdaten untersucht werden.

Die auf verschiedenen Mefisystemen basierende Beobachtungsdatenbasis mehre-
rer Starkniederschlagsereignisse, die im Herbst 1999 wihrend des MAP-Experiments
geschaffen wurde, bietet hierfiir eine einzigartige Datenbasis (Bougeault et al., 2000).
Mit diesen raum-zeitlich hochaufgelosten Beobachtungsdaten lassen sich dariiberhin-
aus hochauflésende Modellsimulationen vielschichtig {iberpriifen und Teilprozesse der
komplexen mesoskaligen Wettervorhersagemodelle detailliert studieren.

Die zur Uberpriifung mesoskaliger Modellergebnisse notwendige Beobachtungsda-
tengrundlage kann auBlerdem durch weitere Schritte verbessert werden. Durch ei-
ne Vernetzung existierender Doppler—-Radar—Gerite konnte das horizontale Windfeld
auf der Skala numerischer mesoskaliger Wettervorhersagemodelle erschlossen werden
und eine wichtige modellunabhiingige Datenquelle zur Uberpriifung der dynamischen
Felder dieser Modelle geschaffen werden. Ferner ist durch die Anwendung vertika-
ler Echoprofile auf Radarreflektivitdtsdaten ein wichtiger Schritt in Richtung einer
quantitativen Nutzung der Radarprodukte zu erzielen (Joss und Lee, 1995).

Dariiberhinaus kann die hier angewendete Validierungsmethode, fernerkundete
flichenhafte Radarinformationen mit entsprechenden Modellgréfien zu kombinieren
und zu vergleichen, auch mit anderen Fernerkundungsdaten nutzbringend eingesetzt
werden. Die innovative Technik von flugzeuggetragenen Lidar—Systemen kann
etwa fernerkundete Wind- und Feuchtefelder liefern (Ehret et al., 1999), mit de-
nen mesoskalige Modellergebnisse hochaufgelost iiberpriift oder initialisiert werden

konnen.

AuBerdem sollten analoge Vergleichsmethoden zur Uberpriifung der Niederschlags-
vorhersagequalitéit auch fiir das neue Lokal-Modell (LM) des DWD, welches seit De-
zember 1999 das in dieser Arbeit verwendete DM im operationellen Betrieb ersetzt,
genutzt werden. Insbesondere die derzeitige Forschungsversion des LM mit einer hori-
zontalen Auflésung von 2.5 km und einer vollig expliziten Niederschlagsbeschreibung
unter Einbeziehung von Eisphasenprozessen (Doms, 1999) sollte Niederschlagsstruk-

turen mesoskaliger konvektiver Systeme realistischer simulieren kénnen.
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Insgesamt belegt diese Arbeit die mehrschichtige Rolle, die hochauflésenden Wet-
tervorhersagemodellen als wichtiges Forschungsinstrument zukommt. Im nachtrig-
lichen Analysemodus liefern sie einmal physikalisch konsistente Datensétze zur Inter-
pretation von modernen Fernerkundungsdaten. Festgestellte Diskrepanzen ergeben
andererseits die Méglichkeit, Unzulénglichkeiten des Modells offenzulegen. Moge die-
se Arbeit als nachahmenswertes Beispiel dienen, die enge Kombination von Simula-

tionsergebnissen und flichendeckenden Messungen in Zukunft noch zu intensivieren.



A Details zu den numerischen Modellen

Auf eine mathematische Darstellung der Gleichungen der mesoskaligen Modelle DM
und MC2 wird an dieser Stelle verzichtet. Hier sei auf die ausfiihrlichen Modellbe-
schreibungen des DM (EM) bei Schrodin (1995) oder Majewski (1991) bzw. des MC2

bei Benoit et al. (1995) verwiesen.

A.1 Vergleich wichtiger Komponenten des DM und MC2

Stattdessen werden wichtige Gesichtspunkte der verwendeten numerischen Modelle
tabellarisch gegeniibergestellt, um die Unterschiede und Gemeinsamkeiten des ope-
rationellen Wettervorhersagemodells DM und des Forschungsmodells MC2 hervorzu-

streichen.

DM MC2

Gleichungssystem des
dynamischen Kerns:

- progn. Variablen

5 prognostische Gleichun-
gen fiir u, v, h,gpw und ps;
w, T, qp und gy werden dia-

gnostisch bestimmt

10 prognostische Gleichun-
gen fiir u,v,w,p und T so-

wie die mikrophysikalischen

Grofien 4D, QW , Qicey 9graupel

und Regenwasser qp

- Charakteristika hydrostatisch nicht-hydrostatisch, kom-
pressibel

- Vertikalkoordinate hybrides Koordinatensy- | gelindefolgende Koordinate

stem n = 7(p,ps) (am | nach Gal-Chen ¢ = ((z, H)

(H: Hohe der Modellatmo-
sphiire)

Boden gelidndefolgend, in
der Hohe auf Druckflichen)

Das DM ist ein hydrostatisches Modell. Durch die Verwendung der hydrostati-
schen Approximation wird das Gleichungssystem vereinfacht und Schallwellen wer-
den eleminiert. Die Filterung der schnellen, fiir die Wettervorhersage unbedeutenden
Schallwellen gewihrleistet den Gebrauch eines grofleren Zeitschritts unter Erhaltung
der numerischen Stabilitéit (Courant—Zahl C= % < 1). Die Vertikalgeschwindigkeit
w wird zu jedem Zeitschritt diagnostisch bestimmt.

Im Gegensatz dazu wird im nicht-hydrostatischen MC2 die Vertikalgeschwindig-
keit explizit {iber eine prognostische Gleichung berechnet, da bei horizontalen Modell-

maschenweiten von A < 10 km die hydrostatische Approximation nicht ausreichend
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genau ist (Pielke, 1984). Um eine numerisch stabile Integration der dynamischen
Gleichungen zu gewahrleisten, wird im MC2 ein semi-implizites semi-Lagrange’sches

Diskretisierungsschema verwendet (Thomas et al., 1998). Bei einer semi—impliziten

t37

Zeitintegration werden die nicht-linearen Terme explizit®’ und die linearen Terme

38 gelost. Das semi-Lagrange’sche Schema?® wird zur Losung der Advekti-

implizi
onsterme verwendet.
Im DM wird hier zur Integration ein semi—implizites Zeitschrittverfahren in Ver-

bindung mit einem Euler’schen Advektionsschema angewendet.

DM MC210km MC2skm
Beschreibung
des Nieder-
schlags:
- skalig nach Kessler | Sundquist et al. | Kong und Yau
(1969) (1989) (1997)
- sub-skalig Tiedtke (1989) Kuo-Typ-Schema -
(Mailhot et  al.,
1998)

Ebenso wie das skalige Niederschlagsschema des DM basiert das im M C?2q g, ver-
wendete Schema im wesentlichen auf den grundlegenden Arbeiten von Kessler (1969).
In beiden Schemata werden 4 Wasserphasen unterschieden, die Niederschlagsbildung
erfolgt nach empirischen Ansétzen in Abhéingigkeit des vorhandenen Wolkenwasser-

gehalts ¢, und der neugebildete Niederschlag féllt instantan aus.

3"Das explizite Schema setzt die Kenntnis der Werte des zu berechnenden Feldes an den Gitter-
punkten zu 2 Zeiten (At und At — 1) voraus, um dessen Wert zum Zeitpunkt At + 1 zu berechnen
(leapfrog Schema). Die Differenzengleichung kann dann Gitterpunks fiir Gitterpunkt gelost werden.
Es ist jedoch das Courant—Zahl Kriterium (C< 1) zur Gewiihrleistung der numerischen Stabilitit zu
beachten.

38Tm Gegensatz zum expliziten Schema, sind bei der impliziten Zeitintegration die meteorologischen
GroBlen zu nur 2 Zeitebenen beteiligt (At und At + 1).
numerische Stabilitit. Da das Gleichungssystem fiir alle Gitterpunkte gleichzeitig gelost werden

Der Vorteil dieses Schemas ist dessen

muf, erfordert dies einen hohen Rechenaufwand. Auf nicht-lineare Terme ist das implizite Schema
gewohnlich nicht anwendbar.

39Das semi-Lagrange’sche Verfahren kombiniert die Vorteile des Euler’schen Verfahrens (reguliires
kartesisches Gitter) mit denen des Lagrange’schen (grofilere Stabilitiit, also groferer Zeitschritt
moglich).
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Die Formulierung der subskaligen konvektiven Niederschlagsprozesse basiert so-
wohl beim im DM verwendeten Massenflulischema nach Tiedtke (1989) als auch beim
im MC29ym verwendeten Kuo—Typ—Schema auf der Feuchtekonvergenz )

1 0w'q),

9qp
9, -1-; % )pdz.

B
Q:—/ (vh - Vigp +w
0

Falls ) > 0 liegt an dem Modellgitterpunkt Feuchtigkeitskonvergenz vor, und die Nie-
derschlagsbildung im Aufwindbereich wird durch eine lineare Funktion vom konvektiv
gebildeten Wolkenwasser [ beschrieben. Die Kondensationsrate im Aufwindbereich
stiitzt sich dabei auf die Voraussetzung des Sittigungsgleichgewichts.

Durch Verdunstungsprozesse wird der simulierte Niederschlagsfluf§ in den un-
teren Modellschichten verringert. Um die Modelldaten den beobachteten Radar—
Regenraten vergleichbar zu machen, werden jeweils die maximalen simulierten Nieder-
schlagsfliisse (skalig plus subskalig) jeder vertikalen Luftséule bendtigt. Da das ope-
rationelle DM nur den Niederschlag als Ausgabeparameter hat, waren Modifikationen

innerhalb der Modellarchitektur des DM notwendig, um diese darzustellen.

DM MQC2

Initialisierungs—
und Randdaten:
6-stiindliche DM- | 6-stiindliche = DM-Analysen

Analysen bzw. MC2y ., stiindliche
M C21¢ gm—Vorhersagen
- Randbehandlung nach Davies (1976) nach Davies (1976)

Da die Qualitdt der Modellsimulation von der Qualitdt der Initialisierungs— und
Randdaten entscheidend abhéingt, wurden fiir simtliche Simulationen dieselben, 6
stiindlich verfiigbaren meteorologischen Analysen auf dem DM-Gebiet verwendet.
Diese vom DWD mit einem eigenen Assimilationszyklus erzeugten Daten sind archi-
viert und stehen damit auch fiir historische Episoden zur Verfiigung. Sie werden in
dieser Arbeit als bestmdogliche mesoskalige Datenbasis zum Antreiben beider Wetter-

vorhersagemodelle verwendet.
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A.2 Technische Aspekte

Einige technische Aspekte der numerischen Simulationen sind ebenfalls tabellarisch
zusammengestellt. Die in dieser Arbeit prisentierten Rechnungen wurden auf ver-

schiedenen Computern durchgefiihrt.

DM MC219gm MC29
Maschenweite A 14 km 10 km 2km
Modellgitterpunkte 109x109x20 154x160x30 360%250%x38
Zeitschritt At 90 sec 90 sec 30 sec
Computer SGI-origin 2000 NEC SX—4 NEC SX+4

(8 CPUs [100 MHZ))
benutzte CPU 1 1 10
CPU-Zeit / h Sim.zeit 4.5 Min. 3 Min. 110 Min.
typ. Simulationsdauer 30h 30h 24h
Hauptspeicherbedarf 4.4 MB 223 MB 2400 MB
typ. erzeugte Datenmenge | 350 MB 350 MB 1700 MB

Das DM implementierte ich auf einer leistungsfidhigen, mit mehreren Prozesso-
ren ausgeriisteten Silicon—Graphics—Workstation beim DLR . Die in dieser Arbeit
priasentierten DM-Simulationen wurden auf einer SGI-origin 2000 durchgefiihrt, auf
der ein typischer, sich {iber 30 Stunden erstreckender Lauf in 2:15 h CPU-Zeit ge-
rechnet war. Da die SGI-origin 2000 von verschiedenen Nutzern parallel beansprucht
wird, belief sich die Wallclock—Zeit z. T. auf mehr als 8 h.

Im Gegensatz dazu fiihrte ich die MC2-Simulationen auf einer NEC SX—4 beim ka-
nadischen Wetterdienst (Recherche en Prévision Numérique, Dorval, Québec) durch,
einem Parallelrechner, auf dem auch die operationellen Wettervorhersagemodelle in
Kanada gerechnet werden. Die hochauflésenden MC2-Simulationen wurden in der
sogenannten distributed version auf 10 Prozessoren parallel gerechnet. Mit der In-
tegration der Modellgleichungen an 3.4 x 10 Gitterpunkten iiber 24 h wurde dabei
die Grenze des derzeit technisch Realisierbaren erreicht (fiir 60 Min. Simulationszeit
werden 110 Min. CPU-Zeit bendtigt!).

Dieser Vergleich der technischen Aspekte beider Modelle bzw. Computer ver-
deutlicht die unterschiedliche primére Zielsetzung. Wihrend das DM als operatio-
nelles Modell zur téglichen Wettervorhersage konzipiert wurde, ist das MC2 eher als
mesoskaliges Forschungsmodell beispielsweise zum hindcast—Betrieb von Fallstudien

entwickelt worden.



112 Details zu den numerischen Modellen

A.3 Erzeugung synthetischer Radarbilder

Die Pseudo—Radarreflektivitdten werden diagnostisch aus den vom MC2 simulierten
Hydrometeorfeldern berechnet. Nach Gleichung 1 in Fovell und Ogura (1988) und der
Annahme einer Marshall-Palmer—Groéfienverteilung der Hydrometeore Wolkenwasser,
Graupel und Eis (Yau; pers. Mitteilungen) ergibt sich die effektive Radarreflektivitét
Z, 72u

Pivan -
Z, = 72Oak(p—])2Noj’/ Hrpy) T (i)

Die Pseudo—Radarreflektivitit Z berechnet sich aus
Z = 10log10(Z,) Z in [dBZz]

Die Werte der verschiedenen, in die Berechnung der Pseudo—Radarreflektivitit Z
benotigten Groflen sind Fovell und Ogura (1988), Reisner et al. (1998) oder dem
MMS5-Dokument (Grell et al.,1994) entnommen und in folgender Liste zusammenge-
stellt:

Groflen zur Berechnung der Pseudo—Radarreflektivitéit

q; Mischungsverhéltnis der Hydrometeore vom MC2 berechnet
ol Dichte der Luft vom MC2 berechnet
Pp Dichte von Fliissigwasser (Regen) 1000 kg m=3

Pe Dichte der Eisteilchen 100 kg m=3

oG Dichte von Graupel 400 kg m~3

Ny, Marshall-Palmer-Intercept-Parameter fiir Regen 8 x 106 m—*

Ny, Marshall-Palmer-Intercept-Parameter fiir Eis 2 x 10" m™*

Ny, Marshall-Palmer-Intercept-Parameter fiir Graupel 4 x108m—*

@ Verhéltnis der Riickstreukoeffizienten der reflektierenden 1 bzw. 0.213

Substanz (Regen bzw. Schnee) und Fliissigwasser

k Umrechnungsfaktor von m? in die Einheiten von Z 10'8

Die in der Abb. 6.3 dargestellte simulierte Radarreflektivitat Z ergibt sich durch
Summation der einzelnen Reflektivitdten der Hydrometeore Regen, Eis und Graupel.
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