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Kurzzusammenfassung

In der Dissertation werden Einfliissse orographisch induzierter Stromungs-
systeme auf die Entwicklung konvektiver Wolken untersucht. Basierend auf
einer Vielzahl numerischer Simulationen mit dem mesoskaligen Atmosphé-
renmodell KAMM?2 wird speziell der Einfluss von Gebirgswellen auf die In-
itiierung und Entwicklung hochreichender Konvektion analysiert.

Ausgehend von Simulationen, bei denen ebenes Geléande und idealisierte
meteorologische Bedingungen vorgegeben werden, wird die Sensitivitéit der
Stromungs- und Niederschlagsdynamik konvektiver Wolken auf Anderun-
gen unterschiedlicher Parameter wie Windprofil, Temperatur- und Feuchte-
schichtung diskutiert.

Des weiteren werden Simulationen quasi-stationdrer Gebirgswellen, die
sich in Stromungen tiber zweidimensionalen Hiigeln und Télern unterschied-
licher Geometrien ausbilden, untersucht, die zum Zwecke der Modellvalidie-
rung analytischen Losungen der linearen, hydrostatischen Gebirgswellenglei-
chung gegeniibergestellt werden. Simulationen von Gebirgswellen bei Vor-
gabe komplexerer Konfigurationen liefern ferner den Rahmen zum Studium
des Verhaltens von CAPE und CIN in hiigeligem Gelénde.

Schliellich werden Studien iiber die orographiebedingte Auslésung und
Entwicklung hochreichender Konvektion vorgestellt. Diese zeigen, dass wel-
leninduzierte Anderungen der Stabilitit und der Windgeschwindigkeit in
der bodennahen Atmosphére zu deutlichen Unterschieden in der Ausbildung
hochreichender Konvektion fithren kénnen.



Abstract

In the present thesis, effects of orographically induced atmospheric flow on
the development of convective clouds are investigated. Based on various nu-
merical simulations with the mesoscale atmospheric model KAMM?2, espe-
cially the influences of mountain waves on the initiation and development
of deep convection are analyzed.

At first, highly idealized simulations of convective clouds over flat terrain
are carried out to study the sensitivity of the cloud-dynamics particularly
with regard to changes of different parameters such as the wind profile or
the atmospheric temperature and moisture layering.

Furthermore, simulations of quasi-stationary mountain-waves in atmos-
pheric flow over two-dimensional hills and valleys are carried out. For the
purpose of model evaluation, these simulations are compared with analytical
solutions of the linear, hydrostatic mountain-wave equation. Simulations of
mountain-waves in more complex situations allow for studying some parti-
cular characteristics of CAPE and CIN in mountainous terrain.

Finally, studies on the initiation and development of convective clouds
in complex terrain are presented. These studies show that mountain-wave-
induced changes of windspeed and stability in the atmosphere near the
ground may leed to striking differences in the formation of deep convec-
tion.
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Kapitel 1
Einleitung

Wolken und Niederschlag sind zentrale Bestandteile des hydrologischen Zy-
klus, welcher den stdndigen Austausch von Wasser zwischen Meer, Eis, At-
mosphére und Landoberflichen beschreibt. Die rdumliche Verteilung von
Wolken und Niederschlag ist sowohl auf globaler als auch auf regionaler
Skala von erheblicher Bedeutung. Auf globaler Skala wird die Verteilung
durch die grofiriumige atmosphérische Zirkulation bestimmt. Unterschiede
in der Verteilung beeinflussen die klimatischen Bedingungen auf der Erde
mafgeblich. Die vorherrschenden Klimate sind letztendlich entscheidend fiir
die Entwicklung von Flora und Fauna und prigen die Lebensbedingungen
von Menschen. Aus diesem Grund werden Wolkenbildung und Niederschlag
sowie alle weiteren Komponenten des hydrologischen Zyklus auch in der
Diskussion um Klimaveréinderung in zunehmendem Mafle beachtet. Eindeu-
tige Aussagen iiber Verdnderungen des hydrologischen Kreislaufs in Folge
von Klimaverdnderungen sind bisher jedoch kaum méglich. Es kann aber
gezeigt werden, dass bereits geringe Variationen des mittleren Klimas oder
der Klimavariabilitdt grofle Verdnderungen in der Haufigkeit und Intensitét
von Extremereignissen zur Folge haben konnen (Hoff, 1998).

Extremereignisse wie Hochwasser und Starkregen treten vorwiegend auf
regionaler Skala auf. Aufgrund des volkswirtschaftlichen Schadens, den sie
durch Uberschwemmungen, Sturzfluten, Sturm- oder Hagelschiiden verursa-
chen kénnen, ziehen sie grofe Aufmerksamkeit auf sich. Wahrend Hochwas-
ser haufig aus langanhaltenden, flaichendeckenden Niederschldgen resultie-
ren, sind Starkregen in der Regel durch besonders kriftige lokale konvektive
Wolkenbildung und Niederschlagstatigkeit gekennzeichnet. Optimale Bedin-
gungen fiir die Entstehung von Wolken und Niederschlag ergeben sich dabei
grundsétzlich aus der Wechselwirkung zwischen Prozessen auf der synopti-
schen Skala und der regionalen Topographie. Fiir die Ausbildung konvektiver
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Wolken ist insbesondere das vertikale Profil der horizontalen Windgeschwin-
digkeit und -richtung sowie der Temperatur und die bodennahe Luftfeuchte
in der ndheren Umgebung der Wolken maBgebend (Weisman und Klemp,
1982, 1984). Diese atmosphiérischen Grofien weisen bereits iiber ebenem Ge-
linde eine starke Variabilitat auf der Mesoskala, also auf einer Grofienskala
auf, die zwischen den synoptischen Systemen und der kleinrdumigen Tur-
bulenz liegt. Ursachen fiir die mesoskaligen Variationen in der Ebene liegen
vorwiegend in der unterschiedlichen Bodenbeschaffenheit und Landnutzung
begriindet. Mit einer horizontalen Ausdehnung in der Gréflenordnung von ei-
nigen 100 m bis zu einigen 10 km sind auch konvektive Wolken der Mesoska-
la zuzuordnen. Um ihre Sensitivitit beziiglich der Umgebungsbedingungen
besser zu verstehen, werden vor allem in jiingeren Arbeiten Modellstudien
konvektiver Wolkenentwicklung durchgefiihrt, in denen die vertikale Wind-
scherung, die Umgebungstemperatur sowie die Luftfeuchte und die Tempe-
ratur in der bodennahen Grenzschicht iiber einen breiten Parameterbereich
variiert und die resultierenden Unterschiede der Wolkenentwicklung quan-
tifiziert werden (McCaul Jr. und Weisman, 2001; McCaul Jr. und Cohen,
2002; McCaul Jr. et al., 2005).

Neben Wolkenphénomenen existiert ein breites Spektrum weiterer me-
soskaliger Phanomene auch in Stromungen iiber orographisch gegliedertem
Geléande. Der Einfluss von Hiigeln und Télern auf eine Stromung ist gekenn-
zeichnet durch verschiedene Effekte, die nach Atkinson (1989) in thermisch
und in mechanisch induzierte Strémungsphidnomene unterteilt werden kon-
nen. Zu ersteren gehoéren Berg- und Talwindsysteme sowie Hangauf- und
-abwinde, die hauptsichlich durch lokale Variationen der Temperatur iiber
inhomogenem Geldnde verursacht werden. Mechanisch induziert sind Pha-
nomene, die durch Um- oder Uberstrémung von Hindernissen entstehen.
So konnen sich durch vertikale Auslenkung der Luft an Hindernissen Ge-
birgswellen ausbilden, die Stromung kann luvseitig von Bergriicken blockiert
werden, desweiteren konnen Kanalisierungseffekte und andere nichtlineare
Stromungsmuster wie Rotorstromungen oder turbulente Nachlaufstromun-
gen auftreten. Oftmals sind Gebirgswellen von besonderem Interesse, da sie
vor allem im Winter eine Ursache starker Leestiirme darstellen (Klemp und
Lilly, 1975). Eigenschaften von Gebirgswellen werden vorwiegend bei Vor-
gabe idealisierter Gelandegeometrien, beispielsweise an einzelnen zwei- oder
dreidimensionalen, glockenférmigen Hiigeln untersucht. Ergénzend dazu fin-
det man bei Mayr und Gohm (2000) auch eine Beschreibung von Gebirgs-
wellenphdnomenen iiber mehreren hintereinander angeordneten Hiigeln.



Gebirgswellen sind nicht nur eine haufige Ursache starker Leestiirme, son-
dern koénnen durch Hebung gesattigter Luftmassen hauptsédchlich im Luv
orographischer Hindernisse auch zu einer regionalen Verstirkung stratifor-
men Niederschlags beitragen. Die orographisch verursachte Niederschlags-
zunahme wird von operationellen Beobachtungs- und Vorhersagesystemen
oftmals nicht ausreichend erfasst. Um regionale Extremereignisse zu dia-
gnostizieren, werden daher Modelle entwickelt, die die hochaufgeloste Inter-
polation von Wolken- und Niederschlagsdaten unter Beriicksichtigung der
Wirkung der Orographie auf die Niederschlagstitigkeit ermoglichen (z. B.
Kunz, 2003). Aufgrund stark nichtlinearer Wechselwirkungen in geséttigten
Gebirgsstromungen bereitet die Niederschlagsprognose in hiigeligem Gelén-
de jedoch weiterhin Schwierigkeiten. Solange die physikalischen Vorgéinge
bei den Wechselwirkungen auf der Mesoskala nicht bekannt sind, lassen
sich Schwankungen in Messwerten und Modellrechnungen nur durch sta-
tistische Methoden erfassen. Da diese weder eine eindeutige Interpretation,
noch eine Zuordnung physikalischer Phénomene zu orographischen oder syn-
optischen Gegebenheiten ermoglichen, werden in neueren Arbeiten verstarkt
Anstrengungen zur Kldrung der detaillierten Wechselwirkung von Gebirgs-
und speziell von Gebirgswellenstromungen mit stratiformer Wolken- und
Niederschlagsbildung unternommen (Colle, 2004; Miglietta und Rotunno,
2005, 2006; Zangl, 2005).

Noch vielfiltiger und weniger bekannt sind die Wechselwirkungen zwi-
schen Gebirgsstromungen und konvektiver Wolken- und Niederschlagsbil-
dung. Die Vielzahl der Wechselwirkungen entsteht dadurch, dass die Ent-
wicklung konvektiver Wolken aufler durch mechanisch induzierte Prozes-
se verstarkt auch durch thermisch induzierte Phéanomene beeinflusst wird.
Bisherige Arbeiten beschrianken sich oftmals darauf, die Bedeutung von Ge-
birgsstromungen besonders bei der Auslosung konvektiver Wolken zu un-
tersuchen. Zusammenfassungen und einfache konzeptionelle Uberlegungen
dazu findet man beispielsweise bei Banta (1990) oder bei Houze (1993).
In neueren Arbeiten wird die Entwicklung konvektiver Wolken anhand nu-
merischer Simulationen bevorzugt fiir Félle untersucht, in denen einzelne
orographisch induzierte Effekte isoliert auftreten, so dass ihr Einfluss auf
den gesamten Wolkenzyklus gezielt beurteilt werden kann. Ausgehend von
Arbeiten zur stratiformen Wolkenentwicklung in Gebirgswellenstromungen
untersuchen z. B. Kirshbaum und Durran (2004, 2005b,a) sowie Fuhrer und
Schér (2005) die Ausbildung von in stratiformer Bewolkung eingelagerter
Konvektion, die speziell in Gebirgswellenstromungen auftritt.
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Auch die vorliegende Arbeit widmet sich dem Studium von Wechselwir-
kungen zwischen Gebirgs- und speziell Gebirgswellenstromungen mit kon-
vektiver Wolken- und Niederschlagsbildung. Der Gebirgswelleneffekt ist re-
levant, wenn in Wellenstromungen {iber Hiigeln und Téalern Windgeschwin-
digkeit, Temperatur und Luftfeuchte derart variiert werden, dass sich die
lokalen Umgebungsbedingungen fiir eine konvektive Wolkenentwicklung ge-
geniiber dem ungestorten Zustand der Atmosphére merklich verandern. Um
den Gebirgswelleneffekt herauszuarbeiten, ist als erstes die Frage zu kléren,
in welchen Stréomungsregimen sowohl konvektive Wolken als auch Gebirgs-
wellen entstehen kénnen. Fiir solche Regime ist dann die Ausbildung von
konvektiven Wolken zunéchst {iber ebenem Geldnde darzustellen. Aufer-
dem ist das Verhalten von Gebirgswellen tiber Hiigeln und Télern detailliert
zu untersuchen. Es ist zu priifen, wie sich typische Parameter zur Charakte-
risierung konvektiver Wolkenbildung in Gebirgswellenstréomungen verhalten.
Zu diesen Parametern gehoren die konvektiv verfiighare potentielle Energie,
die konvektive Hemmung, die vertikale Windscherung und die Luftfeuchte
in Bodenndhe. Aus ihrem Verhalten lassen sich dann bereits erste Aussa-
gen iiber den Einfluss von Gebirgswellen auf eine konvektive Wolkenbildung
ableiten, die schliellich in Modellsimulationen konvektiver Wolken tiber hii-
geligem Gelédnde zu iiberpriifen sind. Es kann erwartet werden, dass Simula-
tionen zur Konvektion in Gebirgswellenstromungen auch Erkenntnisse iiber
Auslésemechanismen in den gewéahlten Regimen liefern.

Die Arbeit gliedert sich in fiinf Kapitel. In Kapitel 2 werden Simulatio-
nen konvektiver Wolkenentwicklung fiir ausgewahlte Stromungsregime iiber
ebenem Geldnde dargestellt und Sensitivitdten der Wolken- und Nieder-
schlagsbildung auf eine Variation der Umgebungsparameter diskutiert. In
Kapitel 3 wird die Ausbildung von Gebirgswellen in den Stréomungsregimen
untersucht, wobei einfache Geldndegeometrien wie einzelne oder mehrere,
hintereinander angeordnete glockenférmige Hiigel und Téler zugrunde ge-
legt werden. Anhand analytischer Losungen sowie auf der Basis idealisierter
Modellsimulationen werden Parameter abgeleitet, welche bei einer Analyse
der Entwicklung konvektiver Wolken in Gebirgswellenstromungen verwen-
det werden konnen. In Kapitel 4 wird schliefSlich auf Wechselwirkungen zwi-
schen Gebirgswellenstromungen und konvektiven Wolken eingegangen. Die
Ergebnisse werden in Kapitel 5 zusammengefasst.



Kapitel 2

Konvektive Wolken uiber ebenem
Gelande

In diesem Kapitel wird ein Uberblick iiber die Grundlagen der atmosphiri-
schen Konvektion sowie der Dynamik konvektiver Wolken gegeben. Anhand
idealisierter Modellsimulationen werden einfache Fille konvektiver Wolken-
und Niederschlagsbildung tiber ebenem Gelénde dargestellt. Die Sensitivitat
der simulierten Wolken auf eine Variation verschiedener Umgebungsparame-
ter wird diskutiert und die Stromungsdynamik wird néher betrachtet. Die
Arbeiten im vorliegenden Kapitel bilden auflerdem den Ausgangspunkt zur
Simulation und Analyse konvektiver Wolken iiber orographisch gegliedertem
Gelédnde, worauf in Kapitel 4 eingegangen wird.

2.1 Grundlagen

2.1.1 Atmospharische Konvektion

Konvektion bezeichnet im Allgemeinen jeden stoffgebundenen Transport von
Energie und Impuls. Ein solcher Transport kann in allen Fluiden auftreten,
die makroskopische Stromungen ausbilden. Man unterscheidet grundséatzlich
zwischen erzwungener und freier oder natiirlicher Konvektion. Bei erzwun-
gener Konvektion wird ein Fluid durch &uflere Krifte in Bewegung ver-
setzt. Freie Konvektion resultiert dagegen aus Ausgleichsbewegungen, die
Luftmassen unterschiedlicher Dichte im Schwerefeld der Erde durchfiihren.
Dichteunterschiede ergeben sich zum Beispiel aus Temperaturschwankun-
gen, die in der Atmosphére auf allen Gréfenskalen auftreten. Demzufolge
schlieit der Begriff der freien oder natiirlichen Konvektion eine fast uniiber-
schaubare Vielfalt atmosphérischer Prozesse ein. Als Konvektion bezeichnet
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man in der Meteorologie daher nur eine Klasse relativ kleinskaliger Prozesse
direkter thermischer Zirkulation, die aus der Auswirkung der Gravitation
auf eine vertikal instabile Luftmasse resultiert (Emanuel, 1994).

Gemessen an der Raumskala von Orlanski (1975) liegen die h#ufigsten
konvektiven Strukturen der Atmosphére in etwa zwischen der Mikro-y und
der Meso-3 Skala. Unter trockenen oder feuchten, aber ungeséttigten Be-
dingungen findet man Konvektion hauptséchlich in der planetaren Grenz-
schicht. Ungeordnete Konvektion tritt dabei typischerweise in Form von
Thermikschlduchen oder -blasen mit einem Durchmesser von einigen Me-
tern bis zu einigen 100 m auf. Bei ausreichend feuchter Atmosphére kénnen
sich konvektive Wolken oder Wolkensysteme ausbilden, die von flachen Cu-
muli mit einer horizontalen und vertikalen Ausdehnung von etwa 1km iiber
hochreichende Cumulonimben mit etwa 10km horizontaler und vertikaler
Erstreckung bis hin zu mesoskaligen konvektiven Systemen oder Komple-
xen reichen, welche sich horizontal iiber mehrere 100 km ausbreiten.

2.1.2 Auftrieb in der Atmosphare

Die Auswirkung der Gravitation auf Luftmassen unterschiedlicher Dichte
lasst sich aus den Euler’schen Bewegungsgleichungen ableiten. Diese lauten
unter Vernachléssigung von Effekten durch die Corioliskraft

CL% +%Vp—|—gk=0 (2.1)
Dabei bezeichnet v = (u, v, w) den Geschwindigkeitsvektor mit den Kompo-
nenten u, v und w, p die Dichte, p den Druck, g die Schwerebeschleunigung
und k den vertikalen Einheitsvektor. Druck und Dichte werden nun als Sum-
me aus ungestortem Grundzustand und Perturbation dargestellt, wobei die
Grundzustandsgrofien ausschlieflich Funktionen der Hohe sind. Es ist al-
so p = po(z) +p und p = po(z) + p'. Fiir Storungen, die klein gegen die
Grundzustandsgrofien sind, entwickelt man

1 1 1 1 P
== / = — (1= 4.
po+p  po \1+p/po Po Po

und erhilt unter Vernachlassigung von Produkten aus Storgrofien und unter
Berticksichtigung der hydrostatischen Grundgleichung dpy/dz = —pog

dv 1
— 4+ —Vp ' —Bk=0 2.2
gt o VP (2.2)



2.1 Grundlagen

mit dem gesuchten Term B, der den Auftrieb eines Luftvolumens im Gra-
vitationsfeld der Erde beschreibt und definiert ist als
p/

=L (23)

Es ist im Folgenden ausreichend, den Term B fiir feuchte, aber ungeséttig-
te Luft ndher zu spezifizieren. In diesem Fall gilt fiir die Zustandsgleichung
p = pRT,, mit der spezifischen Gaskonstanten trockener Luft R; und der
virtuellen Temperatur T, = T'(14 (Rq/R;—1)q). T ist die Temperatur, ¢ die
spezifische Feuchte und R, die spezifische Gaskonstante von Wasserdampf.
Stellt man Druck und Dichte wie oben und die virtuelle Temperatur als
T, = T,0(z) + T, dar, erhélt man unter Vernachléssigung von Produkten
aus Storgrofien p'/po = p'/po — T}, /Ty 0 und der Auftrieb ist

T, ¢
b=g (TU,O po) 24
Unter der Annahme, dass ein individuelles Luftvolumen im ungeséttig-
ten Fall einer adiabatisch reversiblen Prozessfithrung gentigt, bleibt die po-
tentielle Temperatur 6 = T(poo/p)™/¢' mit der spezifischen Wirme tro-
ckener Luft bei konstantem Druck c,; und einem Referenzdruck pgo kon-
stant. Die Abhéangigkeit des Exponenten von Temperatur und Luftfeuch-
te wird hier nicht beriicksichtigt. Fiir die potentielle Temperatur gilt also
die Erhaltungsgleichung df/dt = 0, auch Adiabatengleichung genannt. Um
den Feuchte-Effekt zu erfassen, definiert man auch eine virtuelle potentielle
Temperatur 0, = 6(1 + (Rq/R; — 1)q) (Houze, 1993). Damit gilt ebenfalls
0, = Ty, (poo/p)™/rt (Emanuel, 1994) und mit 6, = 6, ¢ + 0/ ldsst sich der

Term B umschreiben zu

B=g (9973 + (k- 1)1") (2.5)

v,0 Po

mit k = R;/cy. Da bei adiabatisch reversiblen Prozessen in ungesittigten
Stromungen auch die spezifische Feuchte ¢ konstant bleibt, ist die virtuelle
potentielle Temperatur 0, ebenfalls (nahezu) eine Erhaltungseréfie (Ema-
nuel, 1994). Vor diesem Hintergrund kann man die Adiabatengleichung in
der Form df,, /dt = 0 schreiben.
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2.1.3 Statische Stabilitat

Die statische Stabilitéit der Atmosphére wird in der vorliegenden Arbeit hdu-
fig zur Charakterisierung trockener oder feuchter, aber ungeséttigter Stro-
mungen verwendet. Um die Stabilitdt zu quantifizieren, betrachtet man die
Situation, dass sich ein individuelles Luftvolumen in einer irgendwie ge-
schichteten Umgebung befindet, und untersucht, wie sich das Luftvolumen
bei einer vertikalen virtuellen Verriickung verhélt. Dabei nimmt man an,
dass sich in jedem Niveau die Temperaturen von Umgebung und Luftvo-
lumen unterscheiden kénnen, die Driicke aber gleichbleiben. Letzteres be-
zeichnet man als quasistatische Annahme. Sie resultiert darin, dass in den
Gln. (2.4) bzw. (2.5) p’ = 0 gesetzt wird. Dann erhélt man fiir die dritte
Komponente der Gl. (2.2)

dw
— =B 2.6
o (2.6)
Auflerdem lautet die lineare Form der Adiabatengleichung nun
dB
N2w = 2.
7 +Nw=0 (2.7)

wobei an dieser Stelle die Brunt-Viiséla-Frequenz

g da'u,o

N? =
01)’0 dz

(2.8)

als ein Stabilitdtsmafl der Atmosphére eingefithrt wird. Die Gln. (2.6) und
(2.7) lassen sich zu einer gewohnlichen Differentialgleichung der Form

d*w

zusammenfassen. Fir eine kleine, beschleunigungsfreie Vertikalbewegung
zum Zeitpunkt ¢ = 0 sind die Anfangsbedingungen durch w(t = 0) = wg
und dw/dt (t = 0) = 0 gegeben. Die Losungen der Gl. (2.9) fiir die Vertikal-
geschwindigkeit lauten nach einer Fallunterscheidung

wo cosh(|N|t) fiir N2 <0
w(t) = < wp fir N2 =0 (2.10)
wq cos(Nt) fiir N2 > 0
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Fiir N2 < 0 erhélt man also eine mit der Zeit zunehmende Vertikalgeschwin-
digkeit, so dass sich ein individuelles Luftvolumen im Sinne einer konvekti-
ven Bewegung immer schneller von seinem Bezugsniveau entfernt, die At-
mosphiire ist labil geschichtet. Bei N? = 0 bewegt sich das Luftvolumen
unbeschleunigt mit seiner Anfangsgeschwindigkeit weiter. Die Schichtung
ist neutral. Fiir N2 > 0 beschreibt die Losung eine harmonische Oszillation
der Vertikalgeschwindigkeit mit der Frequenz N, ein Luftvolumen schwingt
folglich um ein Bezugsniveau, die Atmosphére ist stabil geschichtet.

2.1.4 Konvektive Grenzschicht

Wie bereits dargestellt, tritt Konvektion unter trockenen oder feuchten, aber
ungesittigten Bedingungen vorwiegend in der planetaren Grenzschicht auf.
Hier tragt sie wesentlich zur Produktion turbulenter kinetischer Energie bei,
so dass die Luft in einer konvektiven Grenzschicht aufgrund turbulenter Dif-
fusion horizontal wie vertikal gut durchmischt ist. In diesem Fall weisen die
Vertikalprofile der potentiellen Temperatur 6 sowie der spezifischen Feuchte
g nur sehr geringe Gradienten auf, N? liegt damit etwa bei Null.

In der vorliegenden Arbeit stellt die Grenzschichthohe z; eine wichtige
Grofle dar. Das Wachstum der Grenzschicht im Tagesverlauf kann tiber ho-
mogenem Gelédnde durch die Wachstumsrate

8zi
ot

= W, + w,, (2.11)

approximiert werden (Stull, 1988). Dabei ist w,, eine mittlere Vertikalge-
schwindigkeit in der Hohe z;, die durch groffiraumige Hebungs- oder Absink-
prozesse verursacht wird und w, die Entrainmentgeschwindigkeit, die das
Grenzschichtwachstum durch eine vom Boden ausgehende Erwarmung der
Grenzschichtluft und durch Einmischung von Luft aus dem Bereich ober-
halb der Grenzschicht beschreibt. Nach Kossmann (1998) erhélt man eine
Parametrisierung von w,, die beobachtete Wachstumsraten gut wiedergibt,
auf der Basis einer Arbeit von Driedonks (1982) in der Form

1+ A)w'o,
we:w (2.12)
Yozi

Hierbei ist w’@z’) der turbulente kinematische Strom fithlbarer Wéarme am
Boden, A, ein Entrainmentkoeffizient, welcher Driedonks (1982) zufolge in
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einer gut entwickelten Grenzschicht bei A, = 0,2 liegt und o der vertikale
Gradient der potentiellen Temperatur oberhalb der Grenzschicht.

Neben einer tageszeitlichen Anderung zeigt eine konvektive Grenzschicht
iiber inhomogenem Gelédnde auch starke horizontale Schwankungen. Diese
ergeben sich iiber ebenem Gelédnde, wenn die turbulenten Fliisse fiihlba-
rer oder latenter Warme am Boden aufgrund unterschiedlicher Bodeneigen-
schaften oder verschiedener Landnutzung auf einer Langenskala variieren,
auf der die induzierten Variationen der Temperatur und/oder der Feuchte
durch die dreidimensionale turbulente Diffusion nicht mehr effektiv ausge-
glichen werden koénnen. Typische Werte einer solchen Léngenskala hingen
unter anderem von der Hohe der Grenzschicht ab, liegen jedoch im Allgemei-
nen oberhalb von 5 bis 10km (Avissar und Schmidt, 1998; Gopalakrishnan
et al., 2000). Hinreichend grofie horizontale Unterschiede der Grenzschicht
aufern sich in mesoskaligen konvektiven Sekundérzirkulationen (z. B. Souza
und Rennd, 2000; Roy et al., 2003), die die Organisation flacher konvekti-
ver Wolken (Chen und Avissar, 1994; Avissar und Liu, 1996) ebenso wie die
Ausbildung hochreichender Konvektion (Lynn et al., 1998, 2001; Lynn und
Tao, 2001) beeinflussen kénnen.

Uber orographisch gegliedertem Geldnde ist die rdumliche und tageszeit-
liche Entwicklung einer konvektiven Grenzschicht auflerordentlich komplex.
Eine Diskussion entsprechender Phéanomene, die auf der Analyse von Feld-
messungen im Siidschwarzwald und dem angrenzenden Oberrheingraben
basieren, findet man beispielsweise bei Kalthoff et al. (1998), Kossmann
(1998) und Kossmann et al. (1998). Die Arbeiten zeigen einen oftmals do-
kumentierten Ablauf der Grenzschichtentwicklung tiber orographisch struk-
turiertem Geldnde. Demnach erfolgt mit einsetzender Erwéarmung der Luft
in Vormittagsstunden ein Wachstum der Grenzschicht hauptséchlich iiber
Bergriicken. Nach Auflésung néchtlicher Inversionen bildet sich im weiteren
Tagesverlauf auch iiber Télern eine rasch anwachsende Grenzschicht aus,
wodurch sich in Mittagsstunden typischerweise eine dem Gelédnde folgen-
de Grenzschichtobergrenze einstellt. Im Laufe des Nachmittags kann die
Grenzschicht iiber den Télern starker anwachsen als tiber den Bergriicken,
so dass die Grenzschichtobergrenze gegen Nachmittag oder Abend nahezu
horizontal verlauft. Im Tagesverlauf entstehen oftmals Hangwinde, welche
eine horizontale Luftmassenkonvergenz im Bereich orographischer Erhebun-
gen mit sich bringen. Anhand idealisierter Modellsimulationen untersuchen
beispielsweise Tian und Parker (2003) die Bedeutung solcher Luftmassen-
konvergenzen fiir die Initiierung konvektiver Wolken.

10



2.1 Grundlagen

Ungeachtet der Sekundérzirkulationen interessiert hier zunéchst nur die
Initiierung konvektiven Wolken durch lokale Uberwiirmungen in der Ebe-
ne. Eine Abschiitzung der Gréfie einer initialen Uberwiirmung sowie der
Amplitude ihrer Temperaturstorung leiten McNider und Kopp (1990) aus
einem Ahnlichkeitsansatz zur konvektiven Grenzschicht ab. In diesem An-
satz gehen die Autoren davon aus, dass eine lokale Uberwiirmung ¢/, in einer
Richtung z als gauBférmig angenommen werden kann. Die Amplitude der
Temperaturstérung einer solchen Uberwiirmung wird in Abhéngigkeit der
Hohe z tiber Grund mit A(z) angegeben. Es ist also

0 (x,2) = A(2) exp <— (g;;:f) (2.13)

wobei zg das Zentrum der Uberwirmung angibt und ), eine charakteris-
tische Léngenskala der thermischen Fluktuationen darstellt. Die Amplitude
A(z) wird in der Form A(z) = Boy(z) gegeben, mit der Standardabwei-
chung og¢(z) der Amplituden thermischer Fluktuationen; der Parameter B
dient dazu, eine Storung 6 mit einer speziellen Stirke auszuwéahlen. Mit
B = 2 wihlt man beispielsweise eine Fluktuation aus, die zwei Standard-
abweichungen vom ungestorten Zustand entfernt liegt und daher zu den
5% aller Fluktuationen mit den grofften Amplituden gehort. Die horizonta-
le Ausdehnung konvektiver Elemente in einer Grenzschicht ist proportional
zur Grenzschichthohe z; mit

Am =1,52 (2.14)

Die Standardabweichung wird in der Form

- oo\ 1/3
og(2) = 1,34 2713 (w';)?/3 (;) (2.15)
angegeben. Zur Berechnung von 6/ (z,z) ist es also notwendig, den Fluss
fihlbarer Wéarme H, = pcplm am Boden, die Grenzschichthche z;, die
potentielle Temperatur 6y und die Luftdichte p zu kennen. Diese Darstellung
lésst sich leicht auf drei Dimensionen erweitern.

In der bisherigen Darstellung werden konvektive Prozesse, die in einer was-
serdampfgeséttigten Atmosphére ablaufen, noch weitestgehend ausgeklam-
mert. Soweit sie in der vorliegenden Arbeit von unmittelbarer Bedeutung
sind, werden diese nun aufgefiihrt.

11
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2.1.5 Konvektion in gesattigter Luft

Kiihlt sich ein Luftvolumen mit der Temperatur 7' und dem Wasserdampf-
druck e im Ausgangsniveau wéhrend eines Hebungsprozesses adiabatisch
reversibel ab, ist es ab dem Hebungskondensationsniveau (HKN) geséttigt.
Nach Bolton (1980) ist die Temperatur Tykn des Luftvolumens im Hebungs-
kondensationsniveau gegeben zu

2840
ThkN = 55 2.16
HKN = 3 T — Ine — 4,805 (2.16)

Die Temperaturen sind in der Einheit K und der Wasserdampfdruck e in
hPa anzugeben. Bei weiterer Hebung des Luftvolumens iiber das Hebungs-
kondensationsniveau hinaus geht man haufig davon aus, dass der enthaltene
Wasserdampf nach und nach auskondensiert und das Luftvolumen in Form
von Niederschlag verlasst. Das wasserdampfgeséattigte Luftvolumen ist dann
durch die Erhaltung der pseudopotentiellen Temperatur 6,5 charakterisiert.
Diese wird von Bolton (1980) durch die Zahlenwertgleichung

0,2854(1—0,28r)
3376
Ops =T (poo) exp (r(l +0,81r) (T -2, 54>>

p HKN
(2.17)

angegeben, in der im Ausgangsniveau die Temperatur 7" in K, der Druck p
in hPa und das Mischungsverhéltnis r in kg/kg anzugeben sind.

Durch die Erhaltung der virtuellen potentiellen Temperatur unterhalb
des Hebungskondensationsniveaus und der pseudopotentiellen Temperatur
oberhalb davon ist ein Luftvolumen fiir die folgenden Betrachtungen hinrei-
chend charakterisiert, denn aus der Temperatur, dem Druck und der Feuchte
eines Luftvolumens im Ausgangsniveau bestimmt man nun leicht die virtu-
elle Temperatur des Luftvolumens in jeder Hoéhe. Letztere sei mit T, ,(p)
bezeichnet. Ein Beispiel ist in Abb. 2.1 gegeben. Die Abbildung zeigt ein
Skew-T-log-p-Diagramm, in dem ein Vertikalprofil der virtuellen Tempera-
tur einer Umgebung 7T}, o(p) als schwarze Kurve, eine Taupunktstemperatur
(mit x gekennzeichnet) im Ausgangsniveau und ein Vertikalprofil der vir-
tuellen Temperatur eines konvektiv aufsteigenden Luftvolumens T, ,(p) als
blaue Kurve eingetragen ist. Unterhalb des Hebungskondensationsniveaus
folgt die blaue Kurve einer Feuchtadiabaten, oberhalb davon einer Pseudoa-
diabaten.

12
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Abbildung 2.1: Skew-T-log-p-Diagramm. Eingetragen ist das Vertikalprofil
Ty 0(p) einer virtuellen Umgebungstemperatur (schwarz), eine Taupunkts-
temperatur (mit x gekennzeichnet) im Ausgangsniveau und ein Vertikalpro-
fil der virtuellen Temperatur T, ,,(p) eines unterhalb des Hebungskondensati-
onsniveaus (HKN) feuchtadiabatisch und oberhalb davon pseudoadiabatisch
aufsteigenden Luftpakets (blau). Ferner ist das Niveau freier Konvektion
(NFK) und das Niveau ohne Auftrieb (NOA) angegeben.
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2.1.6 CAPE und CIN

Die Kurven Ty, o(p) und T, ,(p) in Abb. 2.1 schlieflen zwei Flachen ein, die
mit CAPE (engl. convective available potential energy) und CIN (engl. con-
vective inhibition) bezeichnet sind. Die mit CIN bezeichnete Fliche liegt
zwischen dem Ausgangsniveau (AN) eines individuellen Luftvolumens und
dem Niveau freier Konvektion (NFK). Hier ist T, ,(p) < T, 0(p), d.h. es
muss Arbeit geleistet werden, um das Luftvolumen auf das Niveau freier
Konvektion anzuheben. Die Energie, die dafiir aufgebracht werden muss, ist
proportional zu der dargestellten Flache. Sie ist gegeben durch

PNFK
CIN = —Rl/ (Tyo —Typ)dlnp (2.18)
D

AN

Zwischen dem Niveau freier Konvektion (NFK) und dem Niveau ohne Auf-
trieb (NOA) ist T, ,(p) > T,0(p). Die potentielle Energie, die hier fiir Kon-
vektion zur Verfiigung steht, ist wiederum proportional zur dargestellten
Fléche. Sie ist analog zur CIN durch

PNOA
CAPE = —Rl/ (Typ —Tvo)dInp (2.19)
PNFK

gegeben. Wenn man hydrostatische Bedingungen zugrunde legt, erhélt man
fiir CAPE und CIN auch die folgende Darstellung

FNOA pr‘f v,0
CAPE =g ———dz (2.20)
2ZNFK Ibﬁ
ANFK T T
CIN = g/ —w0 U g, (2.21)
ZAN ILQ

Unter der Annahme, dass die gesamte potentielle Energie in kinetische
Energie umgewandelt wird, d.h. mit w?/2 = CAPE, resultiert als Verti-
kalgeschwindigkeit w = v2CAPE. Diese Geschwindigkeit stellt eine obere
Grenze fiir die tatséchlich auftretende, maximale Vertikalgeschwindigkeit
Wynae i einer Wolke dar. Nach Weisman und Klemp (1982) wird die Effek-
tivitdt S eines konvektiven Ereignisses definiert durch

Wmazx
S = —= 2.22
V2CAPE ( )

14



2.1 Grundlagen

Typische Werte von S liegen zwischen 0,3 und 0,6. Faktoren, die im Allge-
meinen zu einer Reduzierung der Vertikalgeschwindigkeit in einer konvekti-
ven Wolke beitragen, sind

1. das Einmischen ungeséttigter Umgebungsluft in eine konvektive Wolke
iiber die seitlichen Rénder und die Wolkenbasis (engl. entrainment),

2. die Tatsache, dass die pseudoadiabatische Approximation auf der An-
nahme beruht, dass das Kondensat einer konvektiven Wolke instantan
ausfillt. Eine Reduzierung der Vertikalgeschwindigkeit aufgrund von
einem Impulsiibertrag von Hydrometeoren auf die Wolkenluft (engl.
liquid water drag) wird folglich nicht berticksichtigt,

3. weitere dynamisch induzierte Effekte in konvektiven Wolken. Siehe
dazu auch den folgenden Abschnitt.

2.1.7 Wolkendynamik

Wie bereits angesprochen, gehort ein grofler Teil der konvektiven Wolken
den Gattungen Cumulus und Cumulonimbus an. Zu diesen Gattungen ge-
hoéren insbesondere die nichtregnenden Schénwettercumuli Cumulus humilis
und Cumulus mediocris mit ~ 1km horizontaler und vertikaler Ausdehnung
sowie die hochreichenden Schauer- oder Gewitterwolken Cumulus congestus
und Cumulonimbus mit ~ 10km horizontaler und vertikaler Erstreckung.
Konvektive Wolken in organisierter Form findet man ferner in mesoskaligen
konvektiven Systemen oder Komplexen, die sich iiber einige 100 km horizon-
taler Lange erstrecken konnen. Siehe dazu z. B. Houze (1993).

In der vorliegenden Arbeit werden hauptséichlich konvektive Wolken aus
der Gattung der Cumulonimben betrachtet. Diese werden hinsichtlich ihrer
Stromungs- und Niederschlagsdynamik haufig in drei Grundtypen eingeteilt,
die als Einzelzellen, Multizellen und Superzellen bezeichnet werden (z.B.
Houze, 1993). Neben spezifischer CAPE-Werte ist fiir eine solche Einteilung
die vertikale Windscherung der Umgebung von ausschlaggebender Bedeu-
tung. Weisman und Klemp (1982, 1984) geben als Scherungsmaf die kineti-
sche Energie £ ((Au)? + (Av)?) an, wobei Az und Av Differenzen zwischen
den dichtegewichteten mittleren Komponenten des horizontalen Windvek-
tors iiber die untersten 6km der Atmosphére und den dichtegewichteten
mittleren Komponenten des horizontalen Windvektors aus einer bodenna-
hen, 500 m méchtigen Schicht darstellen. Den Quotienten von konvektiv ver-
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fugbarer potentieller Energie und kinetischer Energie der vertikalen Wind-

scherung definieren Weisman und Klemp (1982, 1984) als Bulk-Richardson-

Zahl Ri in der Form

B CAPE
3((A@)? + (A0)?)

Ri (2.23)

Bei geringer vertikaler Windscherung und méfiger konvektiv verfiighbarer
potentieller Energie treten bevorzugt Einzelzellen auf. Diese durchlaufen ty-
pischerweise drei Entwicklungsstadien, wobei die Zeitspanne vom Einsetzen
der konvektiven Wolkenbildung iiber die Reifephase bis zum Zerfall des Cu-
mulonimbus in der Gréfenordnung von einer Stunde liegt. Nach anfanglicher
Ausbildung von Wolkentropfen und Eispartikeln entsteht in der Reifepha-
se des Cumulonimbus hauptséchlich iiber den Bergeron-Findeisen-Prozess
groftropfiger Niederschlag und moglicherweise Hagel. Aufgrund ausfallender
Niederschlagspartikel und durch Verdunstungsabkiihlung auch im Aufwind-
bereich des Cumulonimbus wird dessen fortschreitendes Wachstum jedoch
unterbunden. Auflerdem breitet sich mit dem Niederschlag absinkende Kalt-
luft als Boenfront am Fufl des Gewitters aus und verhindert damit einen
Nachschub an feuchter Warmluft fiir den Auftrieb, so dass der Cumulonim-
bus schliefllich zerféllt (vgl. Houze, 1993).

Multizellen entstehen bei hoher konvektiv verfiigharer Energie und rela-
tiv starker vertikaler Windscherung, wobei die Bulk-Richardson-Zahl nicht
kleiner als 35 ist (Weisman und Klemp, 1982). Sie stellen ein System aus
mehreren gewohnlichen Einzelzellen dar, die in rascher zeitlicher Abfolge
auseinander hervorgehen. Die Initiierung neuer konvektiver Wolken aus vor-
herigen Cumulonimben wird anhand der Abb. 2.2 von Browning et al. (1976)
verdeutlicht. Die Abbildung zeigt unter Anderem Stromlinien einer Luft-
stromung relativ zum bewegten System. Man erkennt vorderseitig der Cu-
mulonimben (n—-2) bzw. (n-1), die sich bereits im Zerfalls- bzw. noch im
Reifestadium befinden, béenartig ausflieBende Kaltluft, die einen durch die
vertikale Windscherung verstérkten bodennahen Luftstrom in einer Konver-
genzzone zum Aufsteigen zwingt, so dass sich neue Gewitterzellen (n) und
(n+1) ausbilden. Anhand numerischer Simulationen erarbeiteten Lin et al.
(1998) sowie Lin und Joyce (2001) ein sehr detailliertes Bild dieses Vorgangs.
Auch Schwerewellen, die von Einzelzellen ausgelost werden (Lane et al.,
2001; Beres, 2004), konnen lokale Umgebungsbedingungen konvektiver Wol-
ken wie beispielsweise die CIN derart verdndern, dass neue Gewitterzellen
entstehen (Lane und Reeder, 2001). Abhéngigkeiten der Multizellenbildung
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Abbildung 2.2: Querschnitt eines Multizellengewitters mit den einzelnen Ge-
witterzellen (n—2) bis (n+1) nach Browning et al. (1976). Die Abbildung
zeigt neben den Stromlinien fiir die Luftbewegung relativ zum System die
Querschnittsfliche der nichtregnenden Wolken (gepunktet) sowie die Ra-
darreflektivitdten mit 30 dBZ (grau), 45 dBZ (schwarz) und 50 dBZ (weiB).
Der Verlauf der Béenfront ist durch ein Kaltfrontsymbol gekennzeichnet. Im
unteren Teil der Abbildung ist die Niederschlagsrate dargestellt.

durch Schwerewellen von Umgebungsparametern wie der Bulk-Richardson-
Zahl sind bisher noch nicht untersucht worden.

Als Superzellen bezeichnet man besonders langlebige Cumulonimben, die
unter bestimmten Bedingungen zur Ausbildung von Tornados neigen. Der
entscheidende Unterschied zu Einzelzellen resultiert aus einer der Stromung
aufgepragten Rotation in der Superzelle. In diesem Sinne definiert Doswell
IIT (1996) eine Superzelle als konvektive Wolke, die eine Rotation um eine
vertikale Achse aufweist. Die Einfithrung eines Schwellenwertes der Rotation
zur Abgrenzung der Superzellen von Einzelzellen ist jedoch schwierig, nicht
zuletzt deshalb, weil die Rotation der Beobachtung normalerweise nicht zu-

17



Kapitel 2 Konvektive Wolken iiber ebenem Geldnde

ganglich ist. Optimale Bedingungen fiir die Entstehung von Superzellen fin-
det man bei hoher konvektiv verfiigharer Energie und starker Windscherung,
wobei die Bulk-Richardson-Zahlen im giinstigsten Fall zwischen 15 und 35
liegen. Bei Ri < 10 ist die Windscherung in der Regel so stark, dass keine
konvektiven Wolken entstehen, bei Ri > 50 ist der Auftrieb im Verhéltnis
zur Windscherung so grof3, dass sich eine charakteristische Superzellendy-
namik nicht ausbildet (Weisman und Klemp, 1982). Die Stromungsdynamik
einer idealtypischen Superzelle wird ausfiihrlich in Klemp (1987) dargestellt.
Da ein Verstandnis dieser Dynamik zur Bewertung spaterer Simulationser-
gebnisse unerldsslich ist, wird im Folgenden eine Zusammenfassung ihrer
wesentlichen Bestandteile wiedergegeben.

2.1.8 Superzellendynamik

Ein Ma# fir die Rotation des Geschwindigkeitsfeldes um eine vertikale Achse
ist durch die relative Vorticity ( = k - (V x v) gegeben. Durch Anwendung
der Operation V x ... auf Gl. (2.2) und einfache Umformung erhélt man
eine Gleichung fiir die relative Vorticity ¢ in der individuellen Form

% =—((V-vp) —k- <Vw X ZZ) (2.24)
mit v, = (u,v). Den ersten Term auf der rechten Seite bezeichnet man als
Divergenzterm, den zweiten als Drehterm. Fiir eine erste Analyse werden die
Komponenten des horizontalen Windvektors nun als Summe aus horizontal
homogenem Grundzustand und Abweichungen dargestellt: u = U(z)+u’ und
v =V (z)+v'. Die Vertikalgeschwindigkeit ist w = w’. Mit dem Windvektor
V = (U,V) der Grundstromung bildet man nun den Vektor der vertikalen
Windscherung S = dV/dz. Fiir Storungen, die klein gegen die Grundzu-
standsgroflien sind, erhdlt man unter Vernachléssigung von Produkten aus

Storgrofien die linearisierte Vorticitygleichung

D¢ _

Dt
mit D/Dt = 0/0t + U0/0x + V9/dy. Dieser Gleichung entsprechend wird
vertikale Vorticity zunéchst nur durch den linearen Drehterm erzeugt.

Als erstes wird jetzt der Spezialfall einer reinen Westanstréomung (V' = 0)
betrachtet. In diesem Fall ist nur eine Geschwindigkeitsscherung des Grund-

k- (Vw x 8S) (2.25)
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stroms gegeben, eine Richtungsscherung entfillt. Aus Gl. (2.25) folgt

DC_ U ow

= — 2.2
Dt dz Oy (2.26)

mit dem Operator D/Dt = 9/0t+UJd/dx. Da das Maximum der Vertikalge-
schwindigkeit im Zentrum einer Wolke liegt, findet anfanglich mit dU/dz > 0
an der Siidflanke der Wolke (0w /dy > 0) eine Produktion positiver Vortici-
ty und an der Nordflanke (Ow/dy < 0) eine Produktion negativer Vorticity
statt, so dass ein Vorticitydipol entsteht. Vergleiche dazu auch Abb. 2.3.
Die stérksten horizontalen Gradienten der Aufwindgeschwindigkeit liegen in
mittleren bis oberen Schichten der Wolke, die starkste Windscherung liegt
vorwiegend in unteren bis mittleren Schichten, so dass die Produktion der
Vorticity hauptséchlich in mittleren Schichten erfolgt.

Beim weiteren Anwachsen der Wolke gilt Gl. (2.26) nicht mehr, da der
nichtlineare Divergenzterm erfahrungsgeméfl so grofl wird, dass er bertick-
sichtigt werden muss. Es ist also auf Gl. (2.24) zuriickzugreifen. Da in einer
konvektiven Wolke anfangs in unteren und mittleren Héhen V - v;, < 0 vor-
ausgesetzt werden kann, wirkt der Divergenzterm im Sinne der urspriingli-
chen Drehrichtung und fiihrt zu einer erheblichen Verstarkung der Vorticity
(Wilhelmson und Klemp, 1978; Rotunno, 1981). Uber den Zusammenhang

P~ =2 (2.27)

(Rotunno und Klemp, 1982) kommt es speziell in mittleren Hohen zu einem
dynamisch induzierten Druckabfall an den stidlichen und nérdlichen Flanken
der konvektiven Wolke, der an diesen Flanken zu verstiarkter Aufwértsbewe-
gung und Wolkenbildung fithrt. Durch sedimentierenden Niederschlag wird
der Auftrieb im Zentrum der Wolke hingegen verringert. Daher teilt sich die
Gewitterzelle schliefflich in zwei Zellen auf, die mit einer Komponente senk-
recht zum Grundstrom in entgegengesetzte Richtungen auseinander laufen
(vgl. auch Fujita und Grandoso, 1968).

Im weiteren Verlauf der Gewitterentwicklung beobachtet man vor allem
in numerischen Simulationen, dass die Aufwindzentren der Gewitterzellen
mit den Extrema der Vorticity zusammenfallen. Auf die Bedeutung einer
solchen Korrelation von Vorticity und Vertikalbewegung fiir die Ausbildung
stark rotierender Superzellen weist beispielsweise Davies-Jones (1984) hin.
Eine mogliche Erklarung dieses Vorgangs wird von Lilly (1986) gegeben.
Man betrachte dazu eine der beiden Zellen, die wie oben erlautert durch
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Z y,N

\ e w(2z)

W <0

>0

S X, E

Abbildung 2.3: Bei reinem Westwind U(z) findet mit dU/dz > 0 an der
Studflanke eines Aufwindes mit der Vertikalgeschwindigkeit w(z) eine Pro-
duktion positiver Vorticity und an der Nordflanke eine Produktion negativer
Vorticity statt.

einen Zellteilungsvorgang aus der urspriinglichen Gewitterzelle entstanden
sind. Die in Stréomungsrichtung rechtsgelegene Zelle beispielsweise bewegt
sich mit einer Geschwindigkeitskomponente ¢, nach Stiden. In einem relativ
zu dieser Zelle festen Koordinatensystem lautet die linearisierte Vorticity-
gleichung —c,0¢/0y ~ (dU/dz)0w/dy. Integration liefert (Lilly, 1986)
AU w
T dz (—cy)
Wie man sieht, ist die Vorticity hier direkt proportional und in Phase zur
Vertikalgeschwindigkeit in der Wolke.

Nun wird haufig beobachtet, dass aus einem priméren Gewitter nicht ein

Paar auseinander laufender Zellen, sondern nur eine einzige rotierende Su-
perzelle entsteht, die sich mit einer Geschwindigkeitskomponente senkrecht

¢ (2.28)
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2.1 Grundlagen

zum Grundstrom fortbewegt. Zur Erklarung dieses Vorgangs sind die bis-
herigen Betrachtungen nicht ausreichend. Um die Dynamik des Phanomens
darzustellen, muss etwas ausgeholt werden. Man fithre dazu fur Gl. (2.2) die
Euler-Entwicklung durch, multipliziere mit pg und wende den Divergenzope-
rator an. Fordert man ferner die Giiltigkeit der anelastischen Approximation
fiir hochreichende Konvektion V - pgv = 0, folgt der diagnostische Ausdruck

%(pOB) +V-(pov-Vv)=0 (2.29)

Nach Zerlegung des Stordrucks in einen dynamischen und einen thermischen
Beitrag p’ = pp + p'g lasst sich Gl. (2.29) in einen dynamischen Anteil

V2pl _

Vi ==V - (pov - VV) (2.30)

und in einen thermischen Anteil
0
V2ply = —(poB 2.31
Pp az (pO ) ( )

separieren. Durch Linearisierung der Gleichung fiir den dynamischen An-
teil folgt V?p, ~ —2poS - Vyw und aus dem qualitativen Zusammenhang
V2pl, ~ —pl, resultiert

pp ~S-Vyw (2.32)

(Rotunno und Klemp, 1982, 1985). Wie bisher wird zunéchst eine reine
Westanstromung betrachtet, es ist also weiterhin V' = 0. Damit ist
, dU Ow

P~ o (2.33)
Wenn ein Aufwind mit einer Scherstromung interagiert, bildet sich also ein
horizontaler Druckgradient aus. Bei dU/dz > 0 liegt erhohter Druck auf
der windzugewandten Seite des Aufwindes (Qw/0xz > 0) und verminderter
Druck auf der windabgewandten Seite (Ow/0x < 0). Der Druckgradient
erreicht in mittleren Schichten der Wolke sein Maximum. Durch den ver-
minderten Druck in mittleren Hohen auf der windabgewandten Seite des
Aufwindes wird ein zusétzlicher vertikaler Druckgradient induziert, der eine
vorderseitige Neubildung der Gewitterwolke férdert. Auf der windzugewand-
ten Seite des Cumulonimbus fiihrt der zusétzliche Druckgradient zu einer
Wolkenauflésung. Siehe auch Abb. 2.4 (a).
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Abbildung 2.4: Skizze zu vertikaler Vorticity und Druckstérung in einer Ge-
witterzelle bei reiner Windgeschwindigkeitsscherung (a) bzw. bei rechtsdre-
hender Windscherung (b). Die Druckgradienten von hohem (H) zu niedrigem
(L) Druck parallel zum Windschervektor sind mit weilen Pfeilen markiert,
auBerdem sind die Zentren hoher zyklonaler (4) und antizyklonaler (—) Vor-
ticity angegeben. Die grauen Pfeile markieren die resultierenden zusétzlichen
vertikalen Druckgradienten. Nach Klemp (1987).
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2.1 Grundlagen

Aufschluss iiber eine selektive Verstarkung einer der beiden auseinander-
laufenden Gewitterzellen erhélt man, wenn man eine Drehung des horizon-
talen Windschervektors mit der Hohe in die Betrachtung einbezieht. In die-
sem Fall gilt die Gl. (2.32) fiir die dynamisch induzierte Druckstorung. Auch
hier wird, wenn ein Aufwind mit einer Scherstromung interagiert, in jeder
Hohe ein horizontaler Druckgradient in Richtung des Windschervektors S
ausgebildet. Die resultierende Druckverteilung bei einer Rechtsdrehung des
Schervektors S mit der Hohe ist in Abb. 2.4 (b) dargestellt. Die Abbildung
zeigt ebenfalls die resultierenden zusitzlichen vertikalen Druckgradienten.
Wie man sieht, fordern die dynamisch induzierten Druckgradienten in die-
ser Situation ein Aufsteigen von Wolkenluft auf der Stidseite des Gewitters
und unterdriicken die Konvektion an der nordlichen Flanke, so dass sich die
zyklonal rotierende Gewitterzelle verstirkt und die antizyklonal rotierende
Zelle abschwécht. Die Generierung vertikaler Vorticity durch den Drehterm
verlduft nun in linearer N&herung nach Gl. (2.25). Auf diese Weise entsteht
eine einzelne rotierende Gewitterzelle, die sich mit einer Komponente senk-
recht zum Grundstrom stidwérts bewegt (Weisman und Klemp, 1984). Die
in Abb. 2.4 (b) skizzierte Form des Grundstroms mit einer Drehung des
Schervektors im Uhrzeigersinn ist weitaus héufiger als die im Gegenuhr-
zeigersinn. Dieser Umstand erklart die Beobachtung, dass sich nach einem
Zellteilungsvorgang die in Richtung des Grundstroms rechte Zelle weiterent-
wickelt, wiahrend sich die linke Zelle meist auflost.

Der Ubergang einer rotierenden Gewitterzelle in ein Stadium, welches die
Tornadobildung erméglicht, ist mit einigen weiteren grundlegenden Ande-
rungen der Stromungs- und Niederschlagsdynamik in einer Superzelle ver-
kniipft, die in der Literatur ausfiihrlich geschildert werden (siehe z. B. Le-
mon und Doswell IIT, 1979; Klemp und Rotunno, 1983; Lilly, 1983; Klemp,
1987; Houze, 1993; Wicker und Wilhelmson, 1995; Bluestein und Weisman,
2000). Die Anordnung der wichtigsten Auf- und Abwindregionen sowie des
Stromungsfeldes fiir eine solche Superzelle zeigt Abb. 2.5 nach Lemon und
Doswell IIT (1979). Auf eine detaillierte Darstellung der Dynamik solcher
Systeme wird hier jedoch nicht weiter eingegangen.

In den folgenden Abschnitten wird die Entwicklung konvektiver Wolken
anhand numerischer Simulationen mit dem mesoskaligen Atmosphérenmo-
dell KAMM?2 dargestellt, welches zusammen mit Grundlagen der Wolken-
mikrophysik im Anhang A beschrieben wird. KAMM?2 ist ein vollkompres-
sibles, nicht-hydrostatisches Modell, dessen Gleichungssystem fiir ein gelan-
defolgendes Koordinatensystem formuliert ist. Die prognostischen Gleichun-
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Abbildung 2.5: Skizze eines bodennahen Horizontalschnittes durch eine Su-
perzelle nach Lemon und Doswell IIT (1979). Die Pfeile geben das Windfeld
relativ zur Bewegung der Superzelle wieder. Durch die leicht schattierten
Flachen sind Aufwindregionen gekennzeichnet, die gepunkteten Flachen ge-
ben Abwindregionen (FFD: vorderseitiger Abwind, RFD: riickseitiger Ab-
wind) wieder. Die Kalt- bzw. Warmfrontsymbole kennzeichnen Grenzen zwi-
schen ausflieBender Kaltluft und einstrémender Warmluft. Die mit T gekenn-
zeichneten Stellen geben Orte moglicher Tornadobildung an.
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2.2 Simulationen bei konstantem Grundstrom

gen von KAMM2 beschreiben die zeitliche Entwicklung der Abweichungen
von Temperatur, Druck und den Komponenten des Windvektors von ei-
nem quasi-stationéren, geostrophischen Referenzzustand. Neben Tempera-
tur, Druck und Windvektor werden in einem von Seifert (2002) neu ent-
wickelten Modul fiir die Wolkenmikrophysik, welches in KAMM?2 integriert
ist, auch prognostische Gleichungen fiir die Partialdichte von Wasserdampf
sowie die Massen- und Anzahldichten von Wolken- und Regentropfen, Grau-
peln, Schnee und Wolkeneis gelost (siehe auch Seifert und Beheng, 2006).
Fir die Turbulenzparametrisierung wird in KAMM?2 eine Schliefung 1,5ter
Ordnung verwendet, fiir die zusédtzlich noch die Berechnung einer prognos-
tischen Gleichung fiir die turbulente kinetische Energie notwendig ist. Die
folgenden Simulationen finden bei verschiedener Grundstrémung tiber ebe-
nem Gelédnde statt. Sie werden als Referenz fiir weitere Studien konvektiver
Wolken {iber orographisch gegliedertem Gelédnde verwendet, welche in Ka-
pitel 4 besprochen werden.

2.2 Simulationen bei konstantem Grundstrom

Um Ergebnisse numerischer Simulationen hochreichender Konvektion ver-
gleichen zu koénnen, werden in vielen idealisierten Studien Grundzustands-
und Anfangsbedingungen nach Weisman und Klemp (1982, 1984) verwendet.
Dabei handelt es sich im Wesentlichen um Vorgaben von Vertikalprofilen der
potentiellen Temperatur und der relativen Luftfeuchte sowie des Horizon-
talwindes. Um die Sensitivitat der Entwicklung hochreichender Konvektion
in Abhéngigkeit von anderen Bedingungen herauszuarbeiten, werden vor
allem in jiingeren Arbeiten ergidnzende Modellstudien durchgefiihrt, wobei
Auftrieb und Windscherung (McCaul Jr. und Weisman, 2001), Temperatur
und Feuchte in der Grenzschicht (McCaul Jr. und Cohen, 2002) und die Um-
gebungstemperatur (McCaul Jr. et al., 2005) variiert und die Auswirkungen
der Variationen auf die konvektiven Wolken analysiert werden.

In den bisherigen Modellstudien zur Entwicklung hochreichender Kon-
vektion tiber ebenem Geldnde werden jedoch keinesfalls alle Bedingungen
erfasst, unter denen sich Gewitterwolken ausbilden kénnen. Ziel dieses Ab-
schnittes ist es daher, Simulationen konvektiver Wolken unter Bedingun-
gen durchzufithren, fiir die noch keine Kenntnisse iiber eine Wolkenentwick-
lung vorliegen und die Ergebnisse dieser Simulationen aufzuzeigen. Wich-
tigste Einschrinkung dabei ist, dass in allen Simulationen eine héhenkon-
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stante Windgeschwindigkeit und -richtung des Grundstroms vorausgesetzt
wird. Erst in Abschnitt 2.3 wird die Entwicklung konvektiver Wolken in ei-
nem Grundstrom mit vertikaler Geschwindigkeitsscherung dargestellt. Die
Grundzustandsbedingungen sollen ferner in den Kapiteln 3 und 4 zur Simu-
lation von Gebirgswellen und konvektiver Wolkenentwicklung in Gebirgs-
wellenstromungen aufgegriffen werden. Wie in Kapitel 3 gezeigt wird, erhélt
man einfache Losungen fiir Gebirgswellen, wenn die Brunt-Vaiséla-Frequenz
N iber die gesamte Hohe der freien Troposphére konstant ist. Im Tropopau-
senbereich wird die Brunt-Vaiséla-Frequenz, hier um Verwechslungen zu ver-
meiden mit o bezeichnet, ebenfalls konstant angenommen. Unter diesen Vor-
aussetzungen erhilt man durch Integration der Gl. (2.8) Vertikalprofile der
potentiellen Temperatur 0y(z) des Grundzustandes, wobei auf den virtuellen
Temperaturzuschlag verzichtet wird. Im Detail lautet das Grundzustands-
profil der potentiellen Temperatur

B () = {QO(Zo)exp (N?/g(z—2)) fiir 2 < 2

Bo(zr) exp (029 (2 — z1r))  Fiir 2 > 24y (2.34)

mit zp = 900m, 6p(20) = 309K und po(z9) = 900 hPa. Fiir die Héhe der
Untergrenze der Tropopause 2, wird 12,9 km und fiir die Stabilitit « in der
Tropopausenregion 0,021s~! vorgegeben. Das Vertikalprofil der relativen
Feuchte Ry wird nach Weisman und Klemp (1982) in der Form

o _ o 5/4 . <
Rf(Z) o {Rf,mam (Rf,maz Rf,mzn) (Z/Ztr) fiir z S Zir (235)

B Ry min fir z > 2

verwendet, mit Ry maz = 1,0 und Ry min = 0,25. In Bodennéhe wird das
Mischungsverhaltnis mit r < r,,,, durch ein Maximum 7,,,, nach oben hin
beschrankt und die Temperatur innerhalb einer konvektiven Grenzschicht
derart erhoht, dass die potentielle Temperatur in dieser Schicht konstant
ist. Damit entsprechen die Profile denjenigen, die in einer gut durchmischten
konvektiven Grenzschicht angetroffen werden.

Die Brunt-Viiséla-Frequenz N in der freien Troposphére, das maxima-
le Mischungsverhéltnis 7,,,; in Bodenndhe, die Hohe z; der konvektiven
Grenzschicht und eine hohenkonstante Westanstromung U werden in ver-
schiedenen Simulationen variiert. Es sei angemerkt, dass am Boden eine
Haftbedingung angewendet wird. Die Parameter N und 7,4, werden dazu
verwendet, die Simulationen in drei Gruppen verschieden starker Konvekti-
on einzuteilen. In der ersten Gruppe ist N = 0,012s7! und 7,4, ~ 18 g/kg.
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Die CAPE-Werte liegen etwas oberhalb von 1000J/kg, es handelt sich um
Bedingungen, in denen mit méafliger Konvektion zu rechnen ist. In der zwei-
ten Gruppe ist N = 0,010s~% und 7,4, ~ 14g/kg. In dieser Gruppe liegen
die CAPE-Werte oberhalb von 2000 J/kg, es kann méfBige bis starke Kon-
vektion erwartet werden. In der dritten Gruppe ist N = 0,008s~! und
Tmaz ~ 12g/kg, mit CAPE-Werten um 4000 J/kg. Es ist von sehr starker
Konvektion auszugehen. Durch diese Einteilung kann mit wenigen Simula-
tionen ein breiter Bereich von méfBiger bis hin zu sehr starker Konvektion
abgedeckt werden. Aufgrund der hohenkonstanten Anstrémung ist fiir alle
Simulationen Ri — oo, es ist also Einzel- oder Multizellenbildung zu erwar-
ten. Die genauen Werte der Parameter sind in Tab. 2.1 angegeben.

Tabelle 2.1: Parameter fiir die Simulationen 2A bis 2F aus Abschnitt 2.2
sowie fir die Simulationen 2G bis 2M aus Abschnitt 2.3.

Bez. N U T'maz z  CAPE CIN Ri
st ms™t gkgm! m  Jkg7! Jkg!
2A / 2G 0.012 12 18,5 600 1260 40 oo/ 49
2B / 2H ’ 18 17,5 900 1110 30 oo/ 20
2C / 2J 0.010 10 14,5 600 2490 70 oo /136
2D / 2K ’ 15 13,5 900 2120 60 oo/ 56
2E / 2L 0.008 08 12,5 600 4300 50 oo / 356
2F / 2M ’ 12 11,5 900 3780 40 oo /150

Die Initiierung der konvektiven Wolken erfolgt in allen Simulationen nach
jeweils 12 Stunden Vorlaufzeit entsprechend Gl. (2.13), mit H, = 650 W m >
in der Mitte des Modellgebietes. Die Simulationen werden mit einem hori-
zontalen Gitterabstand von jeweils 1000 m und einem vertikalen Gitterab-
stand von 500 m durchgefiihrt, wobei die erste Rechenflache etwa 50 m iiber
dem Boden liegt. Die Anzahl der Gitterpunkte betragt 201 x 51 x 41.

In den folgenden drei Unterabschnitten werden die einzelnen Simulationen
zu méafiger bis sehr starker Konvektion diskutiert. In jedem Unterabschnitt
werden zwei Simulationen aufgefiihrt, die sich in U, 7,4, und z; und damit
in den Werten von CAPE und CIN geringfiigig unterscheiden.
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2.2.1 Simulationen maBiger Konvektion

Die Simulationen 2A und 2B gehoren entsprechend ihrer CAPE-Werte von
etwas mehr als 1000 J/kg zu derjenigen Gruppe, in der mit méfiger Konvek-
tion zu rechnen ist. Die Grundzustandsbedingungen der virtuellen Tempera-
tur und der Taupunktstemperatur sind zur Illustration der obigen Angaben
in Skew-T-log-p-Diagrammen in den Abbildungen 2.6 und 2.7 dargestellt.
Es wurde bereits darauf hingewiesen, dass sich die Konfigurationen in den
Parametern U, 7,,4, und z; leicht unterscheiden. In der Konfiguration 2B
ist die Grenzschicht 300 m hoher als in der Konfiguration 2A. Wie man den
Skew-T-log-p-Diagrammen entnimmt, ist die héhere Grenzschicht mit ei-
ner leicht erhéhten potentiellen Temperatur in der Grenzschicht verkniipft.
Wihrend in der Konfiguration 2B die Grenzschichttemperatur gegeniiber
der Konfiguration 2A erhoht ist, ist das Mischungsverhéltnis um 1g/kg ge-
ringer. CAPE und CIN sind fiir die Konfiguration 2B mit 1110J/kg und
30J/kg geringer als fiir die Konfiguration 2A mit Werten von 1260 J/kg
und 40 J/kg. Beziiglich der CAPE {iberwiegt hier also der Feuchteunter-
schied, bezogen auf die CIN macht sich der Temperaturunterschied stéarker
bemerkbar.

Der Unterschied zwischen den Konfigurationen 2A und 2B wirkt sich auf
die Simulationsergebnisse nur unwesentlich aus. Die Ergebnisse zeigen in bei-
den Simulationen jeweils 10 Minuten nach Initiierung der Konvektion erste
Wolkentropfen, die duch Kondensation oberhalb des Hebungskondensations-
niveaus entstanden sind. Dieses Stadium der Wolkenbildung ist in Abb. 2.8
dargestellt. Die Abbildung zeigt die Massendichten der Wolkentropfen so-
wohl fiir die Simulation 2A (oben) als auch fir die Simulation 2B (unten),
jeweils in einem z—z-Schnitt in der Fliche! y = 0. In den Simulationen
ist die freigesetzte Kondensationswirme und damit der Auftrieb so gering,
dass sich keine hochreichende Konvektion entwickelt. In den folgenden 10
Minuten Integrationszeit verdunsten die Wolkentropfen vollstandig.

2.2.2 Simulationen maBiger bis starker Konvektion

MaéBige bis starke Konvektion ist in den Simulationen 2C und 2D zu er-
warten. Fir diese Simulationen liegen die CAPE-Werte des Grundzustan-
des oberhalb von 2000 J/kg. Die Grundzustandsbedingungen der virtuellen

IDer Ursprung des kartesischen Koordinatensystems liege in der Héhe z = 0 in der Mitte
des Modellgebietes. Die z-Achse zeige nach Osten, die y-Achse nach Norden.
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Abbildung 2.8: Massendichten L, der Hydrometeore in kgm ™2 (L, (blau) =
Wolkentropfen, L, (rot) = Regentropfen, L; (gelb) = Wolkeneis, L, (magen-
ta) = Graupel und L, (griin) = Schnee) und Isolinien der spezifischen Feuch-
te (—) in gkg~! fiir die Simulationen 2A (oben) und 2B (unten), 10 Minu-
ten nach Initiierung der Thermikblase in einem x—2z-Schnitt in der Fléiche
y = 0. Die Pfeile geben den Windvektor an. IThre Lange ist in z-Richtung
mit 5ms~! ~1km und in z-Richtung mit 10ms~! ~1km normiert.
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Temperatur sowie der Taupunktstemperatur sind in den Abbildungen 2.9
und 2.18 wiedergegeben. Wie bereits die Konfigurationen 2A und 2B, un-
terscheiden sich auch die Konfigurationen 2C und 2D in den Parametern
U, "maz und z;. Auch hier betrigt der Unterschied der Grenzschichthohe z;
300 m und der spezifischen Feuchte 4, 1g/kg. CAPE und CIN sind fiir die
Konfiguration 2D mit 2120 J/kg und 60 J/kg geringer als fir die Konfigura-
tion 2C mit 2490 J /kg und 70 J/kg. Die Variation der CAPE wird wiederum
vorwiegend durch den Feuchteunterschied bestimmt, auf die Unterschiede
der CIN hat der Temperaturunterschied in der Grenzschicht einen gréeren
Einfluss. Die Geschwindigkeit U des Grundstroms ist in den Simulationen
2C und 2D von untergeordneter Bedeutung. Da sie hohenkonstant ist, wirkt
sie sich in der Hauptsache auf die Geschwindigkeit aus, mit der sich die
Wolken fortbewegen. Erst bei sehr starker Konvektion und in Zusammen-
hang mit einer vertikalen Windscherung bekommt die Geschwindigkeit des
Grundstroms grofleren Einfluss auf die Wolkenentwicklung. IThre Bedeutung
wird also erst spéter ausfihrlicher diskutiert.

Nachfolgend wird zunéichst die Wolkenentwicklung in der Simulation 2C
im Einzelnen diskutiert. Die Ergebnisse der Simulation 2C in den Abbildun-
gen 2.10 bis 2.16 zeigen die typische Entwicklung einer Einzelzelle, wobei fiir
die Abbildungen dieselbe Darstellung wie in der Abb. 2.8 gewéhlt wurde.
Abb. 2.17 gibt Zeitreihen der Extrema der Vertikalgeschwindigkeit in der
Wolke und der Niederschlagssumme am Boden an.

Wie bereits in Abschnitt 2.2 erlautert, erfolgt die Initialisierung der Wolke
nach Gl. (2.13) mit H, = 650 W m™ 2. Dies entspricht in der gegebenen Kon-
figuration des mesoskaligen Modells KAMM?2 einer lokalen Uberwéirmung
von ca. 2,4 K. Bereits 10 Minuten nach Initialisierung der Thermikblase hat
sich oberhalb des Hebungskondensationsniveaus eine Wolke gebildet, die
Vertikalgeschwindigkeit erreicht 4ms~—!. Nach 20 Minuten erstreckt sich die
Wolke bis in eine Hohe von 9 km. Sie besteht grofitenteils aus Wolkentropfen,
durch Autokonversion und Akkreszenz haben sich auch schon Regentropfen
gebildet, die im Aufwind nach oben transportiert werden und im oberen Teil
der Wolke entsteht erstes Wolkeneis. Die maximale Vertikalgeschwindigkeit
betrégt 24 m/s. Nach 30 Minuten sind die Vertikalgeschwindigkeiten in der
Wolke mit bis zu 35ms~' am hochsten. Die Effektivitdt des konvektiven
Ereignisses ist nach Gl. (2.22) zu S = 0,50 gegeben. Ein Teil des Wolkenei-
ses ist zu Schnee aggregiert und bildet einen Amboss, der sich mit aus der
Wolke ausflieBender Luft in Héhen zwischen etwa 10 bis 13 km, also direkt
unterhalb der Tropopause, flichig um die Wolke ausbreitet. Im Zentrum
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2.2 Simulationen bei konstantem Grundstrom

reicht die Wolke bis in eine Héhe von 15km. Die haufigste Hydrometeor-
art ist Graupel, der vor allem aus bereifenden Wolkentropfen, bereifendem
Wolkeneis und Schnee sowie aus gefrierenden Regentropfen entsteht. Die
Regentropfen beginnen auszufallen. Durch den einsetzenden Regen wird der
Ubergang der Einzelzelle vom Entwicklungs- in das Reifestadium charakte-
risiert. In der Reifephase zwischen 30 und 50 Minuten nach Initialisierung
der Wolke féllt fast der gesamte Niederschlag aus. Dabei entstehen nach
40 Minuten Abwindgeschwindigkeiten im unteren Wolkenbereich von bis
zu 8ms~!. Die meisten Regentropfen entstehen zu diesem Zeitpunkt aus
schmelzendem Graupel. In Abb. 2.12 erkennt man, dass der Niederschlag
eher auf der windzugewandten Seite der Wolke ausfillt. Wie man der Abb.
2.13 entnimmt, findet in der absinkenden Kaltluft im Bereich ausfallenden
Niederschlags eine merkliche Abtrocknung der Wolkenluft statt. Das Haupt-
aufwindgebiet liegt in diesen Abbildungen in mittleren bis oberen Hohen auf
der windabgewandten Seite der Wolke. Nach 50 Minuten hat sich der Nie-
derschlag auch vorderseitig der Wolke ausgebreitet und die Wolkenluft ist
im unteren Teil der Wolke merklich abgetrocknet. Die Masse von Grau-
peln und Wolkentropfen ist bereits deutlich reduziert, die Wolke tritt in die
Zerfallsphase ein. Nach 60 Minuten findet man noch einen ausgedehnten
Amboss, bestehend aus Wolkeneis und Schnee, sowie im unteren Wolkenteil
Regentropfen vor, die Vertikalbewegung kommt langsam zur Ruhe. Nach 70
Minuten kann man beobachten, wie der restliche Schnee aus dem Amboss
sedimentiert und schmilzt. Zu diesem Zeitpunkt betriagt die Niederschlags-
summe entsprechend der Abb. 2.17 etwa 22 x 10% m3.

Ein wichtiger Unterschied zwischen den Konfigurationen 2C und 2D liegt
in der merklich kleineren CAPE der Konfiguration 2D. Dieser Unterschied
resultiert aus der etwas kleineren bodennahen Feuchte in der Konfigurati-
on 2D. Wie die Simulation 2C, zeigt die Simulation 2D in den Abbildun-
gen 2.19 bis 2.25 den typischen Entwicklungszyklus einer Einzelzelle. Die
Zeitreihen der Extrema der Vertikalgeschwindigkeit in der Wolke und der
Niederschlagssumme am Boden sind in Abb. 2.26 dargestellt.

In der Simulation 2D betrigt die lokale Uberwirmung, mit der die kon-
vektive Wolke initialisiert wird, wiederum ca. 2,4 K. Wie in der Simulation
2C hat sich 10 Minuten nach der Initialisierung bereits eine Wolke gebil-
det, in der Simulation 2D fallt die Massendichte der Wolkentropfen aller-
dings deutlich kleiner aus. Dieser Unterschied ist auf die geringere Feuchte
in Bodennihe zuriickzufiihren. Die Vertikalgeschwindigkeit ist mit 3ms~—!
in der Simulation 2D ebenfalls etwas kleiner als in der Simulation 2C. 20
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Minuten nach Initialisierung besteht die Wolke weiterhin ausschliellich aus
Wolkentropfen, sie erstreckt sich bis in eine Hohe von 7km und erreicht
Vertikalgeschwindigkeiten von 12m/s. Erst nach 30 Minuten sind Wolken-
eis, Schnee und Graupeln sowie Regentropfen im oberen Teil der Wolke
festzustellen. Die maximale Vertikalgeschwindigkeit betriigt 26 ms~!. Da-
mit ist die Effektivitat des konvektiven Ereignisses zu S = 0,40 bestimmt.
Niederschlagstétigkeit setzt in der Simulation 2D erst nach mehr als 35 Mi-
nuten nach der Initialisierung ein. Nach 40 Minuten erreicht die Wolke dann
ihre maximale Hohe von 13,5km. Wie in der Simulation 2C entstehen die
Regentropfen zu diesem Zeitpunkt unter anderem durch Koagulation, haupt-
séchlich jedoch durch schmelzenden Graupel und fallen tendentiell eher auf
der windzugewandten Seite der Wolke aus, wahrend die Konvektion im mitt-
leren und oberen Teil vermehrt auf der windabgewandten Seite der Wolke
aufrecht erhalten bleibt. Im Gegensatz zur Simulation 2C findet insgesamt
eine geringere Niederschlagstitigkeit statt und die Wolkenluft trocknet im
Niederschlagsgebiet nur geringfiigig ab. Nach 50 Minuten hat sich der Nie-
derschlag dann unter der gesamten Wolke ausgebreitet. 70 Minuten nach
Initialisierung der Konvektion betrigt die Niederschlagssumme in der Simu-
lation 2D etwa 5 x 10*m®. Dies entspricht etwas weniger als einem Viertel
der Niederschlagssumme von etwa 22 x 10* m? aus der Simulation 2C.

Die Simulationen 2C und 2D zeigen, dass fiir ausreichend grofie CAPE-
Werte auch bei den hier gewahlten Grundzustandsbedingungen hochreichen-
de Konvektion entsteht. Die Effektivitdt der simulierten Einzelzellen liegt
mit Werten von 0,5 und 0,4 unterhalb eines Wertes von 0,6, den Weisman
und Klemp (1982) fiir sehr grolen Bulk-Richardson-Zahlen (Ri > 500) er-
halten. Wegen der unterschiedlichen Grundzustands- und Anfangsbedingun-
gen sowie verschiedener Modell- und Wolkenmikrophysik kann die Abwei-
chung der hier erzielten Ergebnisse von den Resultaten von Weisman und
Klemp (1982) nicht bewertet werden. Die Simulationen 2C und 2D zeigen
jedoch, dass die Effektivitit der Konvektion empfindlich auf kleine Ande-
rungen der bodennahen Temperatur und Luftfeuchte reagiert.
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Abbildung 2.11: Wie Abb. 2.10, jedoch nach 20 Minuten.
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Abbildung 2.15: Wie Abb. 2.10, jedoch nach 60 Minuten.
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Abbildung 2.17: Zeitreihen der Maxima (— —) und der Minima (- -) der
Vertikalgeschwindigkeit sowie der Niederschlagssumme am Boden (—) im
gesamten Modellgebiet fiir die Simulation 2C.
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Initialisierung der Thermikblase in einem z—2-Schnitt in der Fliche y = 0.

z in km

15—— T—s T —f —> e o T — T — — —]
e — — — — — — — — —
18- — - « — = = .~ 4
—> — — — — — — — — —
11;— — — — —_— — — — — —
s — — — — — — — — —
9k ~ - - - - . . . —5
s — — — — — — — — —
V4= . e . ]
— — — — —
5E. . .
6
3, =
14
1t ‘ .
0 50 75
X in km

Abbildung 2.20: Wie Abb. 2.19, jedoch nach 20 Minuten.

41



75

75

14

2
12

_— — — —  —  —

0
50

1

—_— — — —  —  —

X in km

25
Abbildung 2.22: Wie Abb. 2.19, jedoch nach 40 Minuten.

BARREERE SN FTTTTTT
EEREREEREIE | A EERERE
EEEREEEEEITIEIE | . B A RERE
RN REE K - AR ERRN
EEEEEEEEITIEI R R AR RN
IARRRERE TN - A RRR RN
Pttt ] £ 5 e

R EREE R R

i1t (e 3 It

REX - EEEEEE
AEERREER TN Dottt
bttt il 2 ottt
[ESEREREERIF IR < |EREEEY
T Wy ul z - Wy ul z

Kapitel 2 Konvektive Wolken iiber ebenem Geldnde

42



2.2 Simulationen bei konstantem Grundstrom

BARRBEEE R
ERRRRERREIE
AEREEEREEIE
RN EEER R
EREEEENEIE
it \
t1

tt byt
RN EEENE R
RARRRRRB KNI
NERRERRE RN
EERRRERE R
e e

75

50

25

X in km
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Abbildung 2.26: Wie Abb. 2.17, jedoch fiir Simulation 2D.
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2.2 Simulationen bei konstantem Grundstrom

2.2.3 Simulationen sehr starker Konvektion

In den Simulationen 2E und 2F liegt die CAPE im oberen Bereich der Skala
beobachteter Werte. Die Grundzustandsbedingungen der virtuellen Tempe-
ratur und der Taupunktstemperatur sind in den Abbildungen 2.27 und 2.36
gegeben. Die lokale Uberwiirmung zur Initiierung der konvektiven Wolken
betragt, wie in den Simulationen 2C und 2D, jeweils etwa 2,4 K. Im Einzel-
nen betragen CAPE und CIN in der Simulation 2E 4300 J/kg und 50 J/kg
und in der Simulation 2F 3780J/kg und 40J/kg. Wie in den vorherigen
Simulationen ergeben sich die Unterschiede der Werte von CAPE und CIN
zwischen den beiden Simulationen aus dem Feuchteunterschied von 1g/kg
und dem Temperaturunterschied in der Grenzschicht, der sich aus der Va-
riation der Grenzschichthhe um 300m ergibt. Den Ergebnissen aus den
Simulationen 2C und 2D zufolge wére zu erwarten, dass die Simulation 2F
mit der etwas trockeneren Grenzschicht und der geringeren CAPE gegeniiber
der Simulation 2E zu einer schwécheren Wolkenentwicklung und geringeren
Niederschlagstéatigkeit fiihrt. Es zeigt sich jedoch, dass sich unter den Be-
dingungen 2E und 2F Multizellen entwickeln, die ein komplexeres Verhalten
aufweisen. Die Vorgénge, die zur Multizellenbildung fiithren, werden daher
eingehend analysiert und diskutiert.

Die Simulation 2E ist durch die Abbildungen 2.28 bis 2.34 dokumentiert.
Abb. 2.35 gibt Zeitreihen der Extrema der Vertikalgeschwindigkeit in der
Wolke und der Niederschlagssumme am Boden wieder. Wie zu erwarten
ist, bildet sich bei dem hohen CAPE-Wert der Simulation 2E rasch eine
starke konvektive Zelle aus. Die maximale Aufwindgeschwindigkeit im Cu-
mulonimbus wird mit 49m/s bereits nach 20 Minuten erreicht, so dass die
Effektivitiat des konvektiven Ereignisses nach Gl. (2.22) zu S = 0,53 ange-
geben werden kann. Zum dargestellten Zeitpunkt erstreckt sich die Wolke
bereits etwa 3 km in die Tropopause hinein. Wolkentropfen findet man bis in
eine Hohe von 10 km, oberhalb von 7km haben sich Wolkeneis und Schnee
gebildet, zwischen 4 und 14 km sind Hydrometeore gefroren und bereift, so
dass man Graupeln vorfindet. Unterhalb von 9km haben sich erste Regen-
tropfen gebildet. In unteren und mittleren Hohen ist eine horizontale Luft-
massenkonvergenz zu beobachten, horizontal ausstromende Luft im Bereich
der Untergrenze der Tropopause fithrt bereits zu Ansétzen eines Ambosses.

Wie in den vorhergehenden Simulationen erreicht die Wolke etwa 30 Mi-
nuten nach ihrer Initialisierung das Reifestadium. Erster Niederschlag f&llt
aus. Mit den sedimentierenden Hydrometeoren einhergehend findet man Ab-
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windgeschwindigkeiten von bis zu 18 ms™! vor, die in der Abb. 2.30 nicht
zu erkennen sind, da sie nérdlich der dargestellten Schnittfliche auftreten?.
Man erkennt ferner an den Isolinien der spezifischen Feuchte, die in der
Umgebung des Gewitters in guter Ndherung in den Flichen konstanter po-
tentieller Temperatur liegen, eine vom Gewitterzentrum ausgehende Schwe-
rewelle in mittleren Hohen. Die Schwerewelle setzt sich jedoch nur schwach
bis in das Niveau der Wolkenbasis durch.

Ein 2—2-Schnitt in der weiter nérdlich gelegenen Fléche y = 3km, 60 Mi-
nuten nach Initialisierung der konvektiven Wolke, zeigt in Abb. 2.31 die vor-
wiegend auf der windabgewandten Seite der Wolke ausflieende trockenere
Kaltluft. Die Kaltluft hat zu dem dargestellten Zeitpunkt bereits den Bo-
den erreicht. Sie fithrt in der konvektiven Grenzschicht zu einem lokalen
Riickgang der spezifischen Feuchte um bis zu 4 gkg ™! und zu einem lokalen
Riickgang der potentiellen Temperatur um 2 K. Die Temperaturdnderung ist
nicht dargestellt. Durch die vorderseitig des Gewitters boenartig ausflieBen-
de Kaltluft wird feuchte Grenzschichtluft bis zum Niveau freier Konvektion
angehoben, wobei sich durch Kondensation eine vorgelagerte kleine Wolke
im Bereich horizontaler Luftmassenkonvergenz in der Nahe des Aufwindbe-
reichs des Gewitters bildet. Auflerdem flieit feuchte Grenzschichtluft in den
Hauptaufwindbereich ein. In Folge dessen nimmt die Vertikalbewegung in
der Gewitterzelle nochmals zu (siche Abb. 2.35). Wéhrend sich die initiale
Schwerewelle nach 60 Minuten etwa 20km vom Gewitterzentrum entfernt
hat, wird weitere Hebung in der Hohe der Wolkenbasis 8 km stromabwarts
des Gewitterzentrums angeregt. Aufgrund der bei der Initialisierung vor-
gegebenen hohen relativen Luftfeuchte im Niveau der Wolkenbasis erreicht
die angehobene Luft ihr Niveau freier Konvektion, so dass sich die bereits
vorhandene sekundére konvektive Wolke intensiviert. Abb. 2.32 zeigt, dass
sich nach 70 Minuten die Kaltluft unter die sekundére Zelle geschoben hat,
die primére Gewitterzelle ist von weiterem Nachschub an Grenzschichtluft
abgekoppelt und geht in ihre Zerfallsphase tiber. 80 Minuten nach Initialisie-
rung der priméren Gewitterzelle wéchst die sekundéare Wolke in den Amboss
des priméren Gewitters. Ein Teil der Wolkentropfen der sekundéaren Wol-
ke gefriert, so dass sich Wolkeneis und Schnee bilden. Wie Abb. 2.33 zeigt,
findet keine bodennahe Neubildung der sekundéren Wolke mehr statt. Auf-
grund abnehmender Vertikalbewegung in Bodenndhe bleibt auch hier ein

2Wie zuvor erfolgt die Darstellung der Modellergebnisse in einem kartesischen Koor-
dinatensystem, dessen Ursprung in der Hoéhe z = 0 in der Mitte des Modellgebietes
liegt. Die z-Achse zeigt nach Osten und die y-Achse nach Norden.
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weiterer Nachschub feuchter Grenzschichtluft aus, so dass sich die sekun-
dére Gewitterzelle nicht weiter ausbilden kann. 90 Minuten nach Initiierung
der Thermikblase befindet sich die Multizelle insgesamt im Zerfallsstadium.
Die Niederschlagssumme liegt zu diesem Zeitpunkt bei knapp 40 x 104 m3.

Die Simulation 2F zeigt gegeniiber der Simulation 2E teilweise deutliche
Unterschiede in der Multizellenenwicklung. Die Ergebnisse der Simulation
2F sind in den Abbildungen 2.37 bis 2.43 und in Abb. 2.44 dargestellt. Inner-
halb der ersten 30 Minuten nach Initialisierung der Thermikblase verlauft
die Entwicklung der konvektiven Wolke vergleichbar der Entwicklung aus
der Simulation 2E. Wie in der Simulation 2E liegt der Zeitraum stérkster
Niederschlagstétigkeit zwischen 40 und 80 Minuten nach der Initialisierung.
Die maximale Vertikalgeschwindigkeit wird allerdings erst nach 30 Minuten
erreicht, sie betriigt ebenfalls 49ms~!, so dass die Effektivitit des konvek-
tiven Ereignisses mit S = 0,56 angegeben werden kann. 20 Minuten nach
der Initialisierung hat sich noch deutlich weniger Regen gebildet als in der
Simulation 2E. Auch nach 30 Minuten ist noch deutlich weniger Regen vor-
handen, die maximale Abwindgeschwindigkeit belduft sich auf 9ms~'. Der
Verlauf der Isolinien der spezifischen Feuchte zeigt ebenfalls, dass sich vom
Zentrum der Gewitterzelle ausgehend eine Schwerewelle ausbreitet. In den
nachfolgenden 20 Minuten féllt die maximale Vertikalgeschwindigkeit in der
Gewitterwolke auf 28 ms~! ab.

Abb. 2.40 zeigt abermals einen x—z-Schnitt in der Fliche y = 3km nach
60 Minuten. In mittleren Hohen erkennt man deutlich reduzierte Horizontal-
geschwindigkeiten vorderseitig des Gewitters, die auf ausgepriagtes Entrain-
ment hinweisen. Im Bereich des Amboss stromt die Wolkenluft, begleitet von
leichtem Absinken, aus. Auch in dieser Abbildung deuten die Isolinien der
spezifischen Feuchte den Verlauf der bodennahen Boéenfront vorderseitig des
Gewitters an. Die potentielle Temperatur in der Boenfront ist in Bodennéhe
um etwa 2,5 K kleiner und die spezifische Feuchte um 3 gkg™! geringer als
in der Umgebung. Der Abb. 2.41 entnimmt man, dass die spezifische Feuch-
te im Zentrum des Niederschlagsgebietes hingegen leicht ansteigt. Ausgelost
durch die Béenfront bildet sich nun vorderseitig des Gewitters eine neue
konvektive Wolke aus. Wahrend die primére Gewitterzelle nach 70 Minuten
in ihr Zerfallsstadium iibergeht, bildet sich die zweite Zelle zu einer hoch-
reichenden konvektiven Wolke aus. Von der priméren Zelle sind 90 Minuten
nach ihrer Initialisierung nur noch Wolkeneis und Schnee im Amboss zu-
riickgeblieben, die restlichen Wolkentropfen sind zu Regen koaguliert und
zu Wolkeneis gefroren, Graupeln und Regentropfen sind sedimentiert. Die
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sekundéare Zelle hat hingegen ihr Reifestadium erreicht. Die maximale Ver-
tikalgeschwindigkeit in der sekundéaren Zelle erzielt allerdings nur noch etwa
31ms~!. Auffallend an dieser Simulation ist auch, dass in der sekundiren
Zelle der Bereich der Neubildung von Wolkentropfen im Aufwind vordersei-
tig des Gewitters vom Bereich stiarkster Ausbildung von Regentropfen im
Zentrum des Gewitters abgetrennt ist. Die horizontale Luftmassenkonver-
genz im Bereich der Neubildung der Wolke féllt allerdings zu schwach aus,
um den Kreislauf von Neubildung und Niederschlagsbildung iiber einen l&n-
geren Zeitraum aufrecht zu erhalten, so dass die sekundére Zelle ebenfalls in
ihr Zerfallsstadium tibergeht. Wiederholt wird jedoch 6stlich, also stromab-
warts der sekundiren Gewitterzelle sowie an ihrer nérdlichen Flanke neue
Konvektion initiiert, was hier nicht mehr dargestellt ist. Die neuen Wolken
entstehen teilweise an den Modellrandern, weshalb von einer weiteren Ana-
lyse abgesehen wird. Nach 120 Minuten betrigt die Niederschlagssumme in
der Simulation 2F knapp 60 x 10* m?.

Die Ergebnisse der Simulationen 2E und 2F zeigen, dass bei sehr grofien
Bulk-Richardson-Zahlen und ausreichenden CAPE-Werten in den hier vor-
gegebenen Konfigurationen Multizellen unterschiedlicher Starke entstehen.
Die Effektivitdt der priméren Gewitterzellen liegt in den Simulationen 2E
und 2F mit Werten von 0,53 und 0,56 nédher an dem von Weisman und Klemp
(1982) fiir sehr grofie Bulk-Richardson-Zahlen angegebenen Wert von 0,6 als
in den Simulationen 2C und 2D. In der Simulation 2F ist die Effektivitat gro-
Ber als in der Simulation 2E. Méglicherweise liegt dieses zu den Ergebnissen
der Simulationen 2C und 2D gegensétzliche Verhalten an einem wolkendy-
namischen Effekt, der sich aus der unterschiedlichen Geschwindigkeit des
horizontalen Grundstroms ergibt: In der Simulation 2E betragt die Windge-
schwindigkeit 10m/s, in der Simulation 2F 15m/s. Beide Simulationen zei-
gen verstarkte horizontale Luftmassenkonvergenz auf den windabgewandten
Seiten der Wolken, die den Auftrieb in den priméren Zellen verstéarkt. Da
in den Simulationen eine Haftbedingung am Boden vorgegeben ist, besteht
eine vertikale Windscherung in Bodennéhe, die durch die Bulk-Richardson-
Zahl nicht erfasst wird. Die Windscherung ist in der Simulation 2F aufgrund
der hoheren Geschwindigkeit des Grundstroms grofler als in der Simulation
2E. Daher ist die horizontale Luftmassenkonvergenz vorderseitig des unte-
ren Teils der Wolke in der Simulation 2F ebenfalls etwas grofler als in der
Simulation 2E. In Folge davon fallt auch der Auftrieb in der priméren Zelle
der Simulation 2F und damit die Vertikalgeschwindigkeit stéarker aus.

Fiir die sekundire Gewitterzelle aus der Simulation 2F erhélt man fiir den
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2.2 Simulationen bei konstantem Grundstrom

Parameter S einen Wert von 0,36. Dieser Wert entspricht den fiir sekundére
Zellen angegebenen Werten von Weisman und Klemp (1982), die bei hohen
Bulk-Richardson-Zahlen zwischen 0,3 und 0.4 liegen, sehr gut. Wéhrend die
maximalen Vertikalgeschwindigkeiten der priméren Zellen insgesamt also
etwas kleiner ausfallen als nach Weisman und Klemp (1982) zu erwarten
ist, wird die erwartete Vertikalgeschwindigkeit in der sekundéren Zelle der
Simulation 2F sehr gut wiedergegeben.

Die erzielten Niederschlagssummen der Multizellen sind mit insgesamt
40 x 10*m? (Simulation 2E) und 60 x 10*m? (Simulation 2F) erwartungs-
geméaf deutlich grofler als diejenigen der Einzelzellen. In der Simulation 2E
zeigt die sekundére Zelle nur sehr schwache Niederschlagstatigkeit, d. h. der
Niederschlag von 40 x 10*m? ist fast vollstindig der priméiren Zelle zuzu-
rechnen. In der Simulation 2F setzt die Niederschlagstétigkeit der sekun-
déren Zelle nach etwa 90 Minuten ein. Bis zu diesem Zeitpunkt betrégt die
Niederschlagssumme bereits 50 x 10* m3. Auch hier fillt also ein GroBteil
des Niederschlags aus der priméren Zelle. Eine deutlich schwéchere Nieder-
schlagstéatigkeit der priméaren Zelle bei etwas kleinerer CAPE, wie sie in
den Simulationen méfiger bis starker Konvektion zu beobachten war, ist
hier nicht festzustellen. Dieses Ergebnis zeigt, dass die Niederschlagstétig-
keit empfindlich auf das dynamische Verhalten von Gewitterwolken reagiert,
welches auch von der Windgeschwindigkeit des Grundstroms abhéngt.
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2.3 Simulationen bei vertikaler Scherung des
Grundstroms
Im Folgenden wird der Einfluss einer vertikalen Geschwindigkeitsscherung

des Grundstroms auf die Entwicklung von Konvektionszellen untersucht.
Das Windprofil wird nach Weisman und Klemp (1982) durch

U(z) = Uy tanh (Z . ZO) (2.36)
S

mit z; = 3km und zp = 900 m initialisiert, alle anderen Bedingungen sind
identisch mit den Fallen 2A bis 2F. Fiir die Windgeschwindigkeit U, werden
die vormals konstanten Werte aus Tab. 2.1 eingesetzt. Die Windprofile sind
in Abb. 2.45 dargestellt. Die Konfigurationen werden analog zu den obigen
Konfigurationen 2A bis 2F mit den Bezeichnungen 2G bis 2M versehen, der
Buchstabe I wird bei der Aufzdhlung ausgelassen.

2.3.1 Simulationen maBiger bis starker Konvektion

Entsprechend der Darstellung im Abschnitt 2.1 erhélt man fiir die Konfigu-
ration 2G eine Bulk-Richardson-Zahl von Ri = 49, fiir die Konfiguration 2H
ist Ri = 20. Diesen Werten zufolge liegen die Konfigurationen im Bereich
der Superzellenbildung, die CAPE ist fiir Superzellensysteme jedoch deut-
lich zu klein. Die Ergebnisse aus den Simulationen 2G und 2H unterscheiden
sich nur unwesentlich von den Ergebnissen aus den Simulationen 2A und 2B,
weshalb hier von einer weiteren Darstellung abgesehen wird.

Fiir die Konfigurationen 2J und 2K betragen die Bulk-Richardson-Zahlen
136 und 56. Sie liegen oberhalb typischer Werte des Superzellenregimes,
Multizellenbildung ist durch die Bulk-Richardson-Zahlen nicht ausgeschlos-
sen (siehe Kapitel 2.1). Die CAPE-Werte der Simulationen 2J und 2K sind
identisch mit denjenigen der Simulationen 2C und 2D, welche die Entwick-
lung typischer Einzelzellen zeigen. Fiir Multizellen sind die CAPE-Werte
offenbar noch zu gering. In den Simulationen 2J und 2K ist daher ebenfalls
von Einzelzellenentwicklung auszugehen.

Die Ergebnisse der Simulation 2J sind analog zu den Ergebnissen der
Simulation 2C in den Abbildungen 2.46 bis 2.52 und in der Abb. 2.53 dar-
gestellt. Ein Vergleich der Simulationen zeigt nur geringe Unterschiede in
der Entwicklung der Einzelzellen. So hat sich in der Simulation 2J 20 Minu-
ten nach Initialisierung der Thermikblase weniger Regen gebildet als in der
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Abbildung 2.45: Windprofile nach Gl. (2.36).

Simulation 2C, die maximale Aufwindgeschwindigkeit betrégt in der Simu-
lation 2J nach 30 Minuten 32ms~!, so dass die Effektivitit des konvektiven
Ereignisses zu S = 0,45 angegeben werden kann. Die Niederschlagstétigkeit
setzt etwas spéater ein und Wolkeneis und Schnee breiten sich im Amboss
vorwiegend stromabwaérts aus. Der sedimentierende Graupel schmilzt nicht
vollsténdig auf, bevor er nach 40 Minuten den Boden erreicht. Auch die ma-
ximale Abwindgeschwindigkeit féllt in der Simulation 2J etwas geringer aus
als in der Simulation 2C. Die Gewitterzelle hat nach etwa 30 Minuten ihre
Reifephase erreicht und geht nach etwa 50 Minuten in ihre Zerfallsphase
iiber. Mit 19 x 10*m? fillt die Niederschlagssumme in der Simulation 2J
insgesamt geringfiigig kleiner aus als in der Simulation 2C.

Analog zu den Ergebnissen aus der Simulation 2D sind die Ergebnisse
der Simulation 2K in den Abbildungen 2.54 bis 2.60 und in der Abb. 2.61
dargestellt. Obwohl die maximale Vertikalgeschwindigkeit in der Simulati-
on 2K 20 Minuten nach Initialisierung der Thermikblase mit 10ms~! nur
geringfiigig unterhalb der maximalen Vertikalgeschwindigkeit von 13ms™!
in der Simulation 2D liegt, werden in der Simulation 2K nach 30 Minuten
maximal 18 ms™! erreicht, womit die Effektivitiat der konvektiven Zelle zu

61



Kapitel 2 Konvektive Wolken iiber ebenem Geldnde

S =0, 28 gegeben ist. Sie fallt damit deutlich kleiner aus als in der Simula-
tion 2D. In der Simulation 2K findet man nach 30 Minuten erste Anzeichen
einer Ausbildung von Wolkeneis, Schnee und Graupeln im oberen Drittel
der Wolke. Regen hat sich im Unterschied zur Simulation 2D noch nicht
gebildet. Die Reifephase wird nach etwa 40 Minuten erreicht. Zu diesem
Zeitpunkt hat sich wenig Regen gebildet, der als Fallstreifen absinkt. Be-
reits nach 50 Minuten geht die konvektive Wolke in ihre Zerfallsphase iiber.
Die Niederschlagstitigkeit erreicht zwischen 50 und 60 Minuten nach Initia-
lisierung ihr Maximum, nach 70 Minuten ist der Niederschlag vollstandig
ausgefallen. In Hohen zwischen 5 und 11 km befinden sich noch Reste des
Schnees aus dem Amboss. Insgesamt wird in der Simulation 2K eine Nieder-
schlagssumme von etwa 1,3 x 10*m? erreicht. Dies entspricht etwa einem
Viertel der Niederschlagssumme von 5 x 10* m? aus der Simulation 2D.
Nach Weisman und Klemp (1982) ist der Riickgang der Effektivitit S
von Gewitterzellen von Werten um 0,6 bei sehr grofien Bulk-Richardson-
Zahlen (Ri > 500) iiber Werte um 0,55 bei Bulk-Richardson-Zahlen um 100
und Werte um 0,5 bei Bulk-Richardson-Zahlen um 50 charakteristisch fiir
Einzelzellen und primére Zellen aus Multizellenregimen. Im Superzellenre-
gime, also zwischen Bulk-Richardson-Zahlen von 50 bis 10, nimmt S von
0,5 auf 0,3 weiter ab. Unterhalb einer Bulk-Richardson-Zahl von 10 treten
aufgrund zu hoher vertikaler Windscherung kaum mehr konvektive Wolken
auf, die Effektivitat fallt sehr schnell weiter ab. Auch in den Simulationen
2J und 2K wird gegeniiber den Simulationen 2C und 2D mit abnehmen-
den Bulk-Richardson-Zahlen eine abnehmende Effektivitdt der Konvektion
beobachtet: In den Simulationen 2C und 2D mit Ri — oo betrigt S 0,5
und 0,4. In den Simulationen 2J und 2K mit Bulk-Richardson-Zahlen von
136 und 56 liegt S noch bei 0,45 und 0,28. Tendenziell werden in den vor-
liegenden Simulationen also die Beobachtungen von Weisman und Klemp
(1982) nachvollzogen, dass mit zunehmender Windscherung die Aufwinde
in einer konvektiven Wolke schwécher werden. In den Simulationen 2J und
2K fallen die maximalen Vertikalgeschwindigkeiten jedoch deutlich kleiner
aus, als nach Weisman und Klemp (1982) bei entsprechender CAPE zu er-
warten wire. Man erkennt durch einen Vergleich der Simulationen 2C und
2J sowie der Simulationen 2D und 2K auch, dass bei gleicher CAPE aber
merklich kleinerer Effektivitat deutlich weniger Niederschlag entsteht.
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Abbildung 2.46: Wie Abb. 2.8, hier fiir Simulation 2J, 10 Minuten nach
Initialisierung der Thermikblase in einem z—z-Schnitt in der Fléche y = 0.
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Abbildung 2.48: Wie Abb. 2.46, jedoch nach 30 Minuten.
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Abbildung 2.49: Wie Abb. 2.46, jedoch nach 40 Minuten.
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Abbildung 2.51: Wie Abb. 2.46, jedoch nach 60 Minuten.
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Abbildung 2.54: Wie Abb. 2.8, hier fiir Simulation 2K, 10 Minuten nach
Initialisierung der Thermikblase in einem z—2-Schnitt in der Fliche y = 0.
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Abbildung 2.55: Wie Abb. 2.54, jedoch nach 20 Minuten.
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Abbildung 2.58: Wie Abb. 2.54, jedoch nach 50 Minuten.

Abbildung 2.59: Wie Abb. 2.54, jedoch nach 60 Minuten.
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Abbildung 2.61: Wie Abb. 2.17, jedoch fiir Simulation 2K.
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2.3.2 Simulationen sehr starker Konvektion

Deutliche Unterschiede zu den bisher dargestellten Ereignissen zeigen sich
bei der Gewitterbildung in den Simulationen 2L und 2M. Den Konfigura-
tionen lassen sich Bulk-Richardson-Zahlen von Ri = 356 (Simulation 2L)
und Ri = 150 (Simulation 2M) zuordnen. Sie liegen oberhalb von Bulk-
Richardson-Werten, die auf ein Superzellenregime hinweisen, weshalb bei
den gewihlten hohen CAPE-Werten vorwiegend mit Multizellenbildung zu
rechnen ist. Die Ergebnisse der Simulationen zeigen jedoch, dass der Vorti-
citydynamik, die durch die Bulk-Richardson-Zahl nicht explizit erfasst wird,
ebenfalls eine erhebliche Bedeutung zukommt.

Die Ergebnisse der Simulation 2L sind anhand der Abbildungen 2.62 bis
2.73 dokumentiert. 10 Minuten nach Initialisierung der Thermikblase hat
sich ein Cumulus aus Wolkentropfen ausgebildet (Abb. 2.62), nach weiteren
10 Minuten (Abb. 2.63) findet man eine hochreichende konvektive Wolke
vor, die Hydrometeore aller Partikelklassen sowie einen Ansatz zur Ausbil-
dung eines Ambosses aufweist. Zu diesem Zeitpunkt ist im Cumulonimbus
die Vertikalgeschwindigkeit mit 51 ms~! am héchsten (Abb. 2.73). Die Ef-
fektivitéat des konvektiven Ereignisses betrigt S = 0, 55, sie liegt damit etwas
unterhalb des Wertes von etwa 0,58, den Weisman und Klemp (1982) bei
der angegebenen Bulk-Richardson-Zahl vorfinden. Etwa 30 Minuten nach
Initialisierung erreicht der erste ausfallende Niederschlag vorderseitig des
Aufwindbereichs den Boden (Abb. 2.64). Die mit dem Niederschlag ein-
hergehende Kaltluftboe bildet maximale Abwindgeschwindigkeiten von bis
zu 15ms™! aus (siehe ebenfalls Abb. 2.73). In den Isolinien der spezifischen
Feuchte erkennt man wiederum eine Schwerewelle in mittlerer Héhe der Wol-
ke. Wie die Abbildungen 2.66 und 2.67 zeigen, erreicht die Vertikalgeschwin-
digkeit in einer Hohe von 3km etwas mehr als 5ms~!, in 11 km werden im
zentralen Aufwindbereich Vertikalgeschwindigkeiten von iiber 45ms~' er-
zielt. Man erkennt ferner zyklonale Vorticity an der siidlichen Flanke und
antizyklonale Vorticity an der noérdlichen Flanke der Aufwindzone. Nach 40
Minuten (Abb. 2.65) hat sich der Amboss erkennbar stromabwérts der Wolke
ausgebreitet, die Massendichte des Regens im Zentrum des unteren Teils der
Wolke ist deutlich erhoht. Etwa zu diesem Zeitpunkt werden die héchsten
Niederschlagsraten erzielt, die erst nach weiteren 20 Minuten wieder merk-
lich zuriickgehen. Ein y—2-Schnitt in der Fldche x = 8 km in Abb. 2.68 zeigt,
dass sich vermehrt Wolken- und Regentropfen im Bereich der maximalen
zyklonalen sowie antizyklonalen Vorticity bilden, d. h. die Aufwindzone hat
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sich seitlich in Richtung der Vorticityextrema ausgedehnt. Im Wolkenbasis-
niveau reichen die Aufwindzonen bis an die seitlichen Flanken des Gewitters,
die auflerhalb des Niederschlagsfeldes liegen. Durch fortgesetzte Kondensati-
on an den Flanken bleiben die Aufwindbereiche fiir weitere zwanzig Minuten
erhalten.

Wie man der Abb. 2.69 entnimmt, ist nach 60 Minuten die Grenzschicht-
luft unterhalb des Gewitters zum Ende der stérksten Niederschlagstétig-
keit deutlich trockener als die der Umgebung. Die spezifische Feuchte ist
um bis zu 6 gkg™! reduziert, die potentielle Temperatur ist bis um 2,5 K
geringer als in der Umgebung. Vorderseitig der Niederschlagszone besteht
kraftige horizontale Konvergenz, die im Vergleich zu der Simulation 2E ohne
Windscherung hier durch die gegentiber der mittleren Geschwindigkeit der
konvektiven Wolke deutlich reduzierte Windgeschwindigkeit in Bodennéhe
unterstiitzt wird. Die durch die Konvergenz verursachte Hebung initiiert
einen Cumulus aus Wolkentropfen vorderseitig des priméren Gewitters, der
nach 20 Minuten bereits etwas angewachsen ist, wobei durch Koagulati-
on erste Regentropfen entstanden sind. Zu diesem Zeitpunkt befindet sich
die primére Gewitterzelle bereits in der Auflésungsphase (Abb. 2.70). In
der sekundéren Zelle ist die Vertikalgeschwindigkeit etwa 100 Minuten nach
Initialisierung des priméren Gewitters maximal mit 40 ms~!. Die Wolke er-
reicht damit eine Effektivitiat von S = 0,43. Im Vergleich dazu erreichen die
sekundéren Gewitterzellen aus den Simulationen von Weisman und Klemp
(1982) bei der gegebenen Bulk-Richardson-Zahl Effektivitdten um 0,35. Die
Vertikalgeschwindigkeit der sekundéren Zelle ist also etwas grofer als die Li-
teraturwerte erwarten lassen. Nach 110 Minuten (Abb. 2.71) beginnt erneut
eine Phase verstarkter Niederschlagstétigkeit, die sekundire Gewitterzelle
hat ihr Reifestadium erreicht. Der Aufwindbereich mit Wolkentropfen zwi-
schen etwa 3 bis 11 km Hohe liegt nun im vorderen Teil des Ambosses und
stromabwiérts der Region mit den hochsten Massendichten von Graupeln
und Regentropfen. Wie man an einem y—z-Schnitt durch die sekundére Ge-
witterzelle 120 Minuten nach Initialisierung der priméren Wolke in Abb. 2.72
erkennt, teilt sich der Bereich starkster Aufwinde zum Innern der Wolke, so
dass vermehrte Kondensation im noérdlichen und siidlichen Wolkenbereich
stattfindet. Die Aufwindregionen fallen, wie bereits bei der priméren Zelle
beobachtet werden konnte, in etwa mit den Zonen erhéhter zyklonaler und
antizyklonaler Vorticity an den Flanken der urspriinglichen Zone stéarkster
Vertikalbewegung zusammen. Im weiteren Verlauf bilden sich neue Cumuli
auch in einiger Entfernung von den Flanken des Gewitters aus, die zum Teil
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in der Nahe der Modellrénder liegen, so dass die Analyse der Wolkenentwick-
lung an dieser Stelle abgebrochen wird. 120 Minuten nach Initialisierung der
Thermikblase belduft sich die Niederschlagssumme auf 50 x 10% m3.

Ein zweiter Fall kombinierter Vorticity- und Multizellendynamik ist durch
die Simulation 2M gegeben. Die ersten 30 Minuten der Gewitterbildung sind
durch die Abbildungen 2.74 bis 2.76 dokumentiert. Entsprechend der Ab-
bildung 2.87 wird die hochste Vertikalgeschwindigkeit in der Gewitterwolke
mit 45ms~! nach 20 Minuten erreicht, die Effektivitit der priméren Zelle
betragt damit S = 0,52. Sie féllt etwas kleiner aus als der von Weisman
und Klemp (1982) angegebene Wert von 0,55. Nach 30 Minuten betragt die
Vertikalgeschwindigkeit im Aufwind der Zelle in 4 km Héhe etwas mehr als
10ms™!, in 11 km Hohe etwas mehr als 40ms~!. Wie bereits in der Simu-
lation 2L hat sich an der stidlichen Flanke des Aufwindes zyklonale und
an der nordlichen Flanke antizyklonale Vorticity gebildet. Siehe dazu die
Abbildungen 2.78 und 2.79. Nach 40 Minuten beginnt eine lang anhalten-
de Phase starker Niederschlagstitigkeit. Wie in der Simulation 2L erreichen
dabei auch Graupeln den Boden. Diesen Zeitpunkt stellen die Abbildungen
2.77 und 2.80 dar. Nach 70 Minuten (Abbildungen 2.81 und 2.82) besteht
die Gewitterwolke im Zentrum nur noch aus Graupeln, Regentropfen und
den Hydrometeoren des Ambosses, die Wolkentropfen enthaltenden Regio-
nen verstirkter Vertikalbewegung haben sich vollstdndig getrennt und be-
finden sich in den Zonen erhohter Vorticity an den seitlichen Flanken des
Gewitters. Im Zentrum der Wolke herrscht Absinkbewegung vor. Abb. 2.82
zeigt ferner, dass die Vorticity und die Massendichte der Wolkentropfen im
nordlichen Aufwindbereich etwas groer ausfallen als im stidlichen Aufwind.
In der Zone bodennaher horizontaler Konvergenz vorderseitig der priméren
Zelle hat sich wieder ein Cumulus gebildet, der sich zu einer sekundiren
Gewitterzelle entwickelt, welche 100 Minuten nach Initialisierung der pri-
méren Zelle ihre Reifephase erreicht. Die Abbildungen 2.83 und 2.84 zeigen,
dass sich die sekundére Gewitterzelle vorderseitig und die beiden priméren
Zellen weiterhin an den Flanken der Region stérkster Niederschlagsbildung
befinden. Wéhrend die siidliche primére Zelle im weiteren Verlauf der Wol-
kenentwicklung zerfallt, kann die nordliche Zelle durch seitlich einflieBende
Grenzschichtluft weiter aufrecht erhalten bleiben. Sie verlagert sich in Rich-
tung Siiden, so dass 120 Minuten nach Initialisierung der ersten Thermik-
blase eine Multizelle mit zwei aktiven Aufwindregionen entstanden ist, die
in den Abbildungen 2.85 und 2.86 dargestellt ist. Bis zu diesem Zeitpunkt
betrigt die Niederschlagssumme insgesamt 60 x 10* m3.
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In allen Simulationen sehr starker Konvektion ist eine Multizellenbildung
zu beobachten. Bei Windscherung fithrt die Multizellenbildung aufgrund der
verstirkten horizontalen Luftmassenkonvergenz vorderseitig der priméren
Gewitterzellen zu stiarker ausgeprégten sekundiren Zellen als in den sche-
rungsfreien Stromungen. Der Hauptunterschied in der Wolkenentwicklung
bei hohen CAPE-Werten liegt jedoch darin, dass in der gescherten Grund-
stromung die Vorticitydynamik zum Tragen kommt, die in der scherungs-
freien Stromung nicht zu beobachten ist. Die Vorticitydynamik fiihrt vor
allem in der Simulation 2M zu einer gegeniiber der Simulation 2F deutlich
lingeren Aktivitdt der primiren Gewitterzelle, die Anséitze eines Zellsplit-
tings aufweist. Wie bei den hohen Bulk-Richardson-Zahlen zu erwarten ist,
teilen sich die Gewitterzellen jedoch nicht vollstéandig auf.

Die Simulationen 2L und 2M zeigen, wie bereits in allen vorhergehenden
Simulationen festgestellt werden konnte, dass die Effektivitéit S der priméren
Gewitterzellen kleiner ausfillt als in entsprechenden Fallen bei Weisman und
Klemp (1982). Das bedeutet, dass die Vertikalgeschwindigkeiten in den pri-
méren Zellen der vorliegenden Simulationen insgesamt kleiner sind als bei
Weisman und Klemp (1982). Der Unterschied fallt in den Simulationen sehr
starker Konvektion jedoch nicht so stark aus wie in den Simulationen mé&fi-
ger bis starker Konvektion. Etwas grofiere Vertikalgeschwindigkeiten als bei
Weisman und Klemp (1982) weisen hingegen die sekundéren Gewitterzellen
auf, die bei sehr groflen CAPE-Werten entstanden sind.

Zur Niederschlagssumme in den Simulationen méafliger bis starker Kon-
vektion ist festzustellen, dass insgesamt eine deutliche Zunahme der Nie-
derschlagssumme mit zunehmender CAPE und eine deutliche Abnahme der
Niederschlagssumme mit zunehmender Windscherung erfolgt. Die Abnahme
der Niederschlagssumme mit zunehmender Windscherung geht mit einer
Abnahme der Vertikalgeschwindigkeiten in den Gewitterzellen einher, die
bereits von Weisman und Klemp (1982) festgestellt wurde. Anders verhélt
es sich bei sehr starker Konvektion. Hier entstehen gerade in den Simulatio-
nen mit etwas kleineren CAPE-Werten und groferen Geschwindigkeiten des
Grundstroms besonders starke primére und sekundire Gewitterzellen, die
zur erhohten Niederschlagsproduktion fiihren. Dieser Effekt nimmt aufler-
dem bei verstarkter vertikaler Geschwindigkeitsscherung des Grundstroms
noch zu. Er ist auf die bei stirkerem Wind und/oder stirkerer Windsche-
rung verstérkte horizontale Luftmassenkonvergenz in Bodennéhe zuriickzu-
fithren, durch die Auftrieb und Vertikalbewegung in den konvektiven Zellen
verstarkt werden.
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Abbildung 2.62: Wie Abb. 2.8, hier fiir Simulation 2L, 10 Minuten nach
Initialisierung der Thermikblase in einem z—z-Schnitt in der Fléche y = 0.
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Abbildung 2.63: Wie Abb. 2.62, jedoch nach 20 Minuten.
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Abbildung 2.64: Wie Abb. 2.62, jedoch nach 30 Minuten.
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Abbildung 2.65: Wie Abb. 2.62, jedoch nach 40 Minuten.
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Abbildung 2.66: Vorticity (farbig) und Auf- (—) und Abwindgeschwindig-
keit (- - ) fiir die Simulation 2L in einem Horizontalschnitt in einer Hohe von
z = 3km nach 30 Minuten. Die Isotachen sind ausgehend von der Nullinie
(— +) im Abstand von 5ms~! skaliert. Die dicke Linie gibt eine Massendich-
te der Hydrometeore von 107°kgm™ wieder. Die Lange der horizontalen
Windvektoren ist in beiden Richtungen mit 5ms~! ~ 1km normiert.
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Abbildung 2.67: Wie Abb. 2.66, jedoch in einer Héhe von z = 11 km.

7



Kapitel 2 Konvektive Wolken iiber ebenem Geldnde

15
13

z in km

Abbildung 2.68: Wie Abb. 2.65, hier als y—2-Schnitt in der Fliche z = 8 km.

Die dicke Linie gibt die Vorticity in s~' an.
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Abbildung 2.69: Wie Abb. 2.62, jedoch nach 60 Minuten.

78



2.3 Simulationen bei vertikaler Scherung des Grundstroms
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Abbildung 2.71: Wie Abb. 2.62, jedoch nach 120 Minuten.
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zin km

Abbildung 2.72: Wie Abb. 2.71, hier als y—2z-Schnitt in der Fliche x = 47 km.

Die starke Linie gibt wiederum die Vorticity in s~! an.
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Abbildung 2.73: Wie Abb. 2.17, jedoch fir Simulation 2L.
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Abbildung 2.74: Wie Abb. 2.8, hier fiir Simulation 2M, 10 Minuten nach
Initialisierung der Thermikblase in einem z—z-Schnitt in der Fléche y = 0.
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Abbildung 2.75: Wie Abb. 2.74, jedoch nach 20 Minuten.
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Abbildung 2.76: Wie Abb. 2.74, jedoch nach 30 Minuten.
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Abbildung 2.77: Wie Abb. 2.74, jedoch nach 40 Minuten.
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Abbildung 2.78: Wie Abb. 2.66, jedoch fiir die Simulation 2M nach 30 Mi-
nuten in einer Hohe von z = 4 km.
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Abbildung 2.79: Wie Abb. 2.78, jedoch in einer Héhe von z = 11 km.
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Abbildung 2.80: Wie Abb. 2.77, hier als y—2z-Schnitt in der Fldche x = 15 km.

Die starke Linie gibt die Vorticity in s™! an.

15—— T— T —T

g
—_ - — —
—
—

|

i

13

|
!
|
|

11¢

{

!

|

|
bbb
Ly bbb
MEREREER

z in km

Abbildung 2.81: Wie Abb. 2.74, jedoch nach 70 Minuten.
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Abbildung 2.82: Wie Abb. 2.81, hier als y—2z-Schnitt in der Fldche x = 27 km.

Die starke Linie gibt die Vorticity in s™! an.
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Abbildung 2.83: Wie Abb. 2.74, jedoch nach 100 Minuten.
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Abbildung 2.84: Wie Abb. 2.83, hier als y—2z-Schnitt in der Flache x = 54 km.
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Abbildung 2.85: Wie Abb. 2.74, jedoch nach 120 Minuten.
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y in km

Abbildung 2.86: Wie Abb. 2.85, jedoch als Horizontalschnitt in der Hohe
z = 7,5km. Die starke Linie gibt die Vertikalgeschwindigkeit in ms~! an.
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Abbildung 2.87: Wie Abb. 2.17, jedoch fiir Simulation 2M.
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2.4 Das Mannheimer Hagelgewitter vom 27.6.01

In den vorhergehenden Abschnitten wurden anhand idealisierter Simulatio-
nen grundlegende Entwicklungszyklen hochreichender konvektiver Wolken
erlautert. Dabei konnten bereits wesentliche Aspekte der Ausbildung kon-
vektiver Wolken sowie ihrer Multizellen- und Vorticitydynamik aufgezeigt
werden. Diese Darstellungen werden im vorliegenden Abschnitt durch eine
weitere idealisierte Simulation ergédnzt. Im Unterschied zu den bisher vorge-
gebenen Konfigurationen werden die Grundzustandswerte fiir die Simulati-
on hier aus Messungen gewonnen, die im Abschnitt 2.4.1 kurz beschrieben
werden. Die Messwerte stammen von Radiosonden- und Mastdaten, die am
Abend des 27.6.01 gemessen wurden. Am Nachmittag desselben Tages trat
ein Hagelgewitter in der Ndhe von Mannheim auf, das durch Radarmessun-
gen belegt ist. Das Gewitter weist Anzeichen eines Zellsplittings auf, wobei
die in Windrichtung rechts gelegene Gewitterzelle selektiv verstiarkt wird.

2.4.1 Die Datengrundlage
Radiosonden- und Mastdaten

Die Initialisierung der Simulation erfolgt auf der Grundlage der Daten des
Radiosondenaufstiegs vom 27.6.01, 18 UTC der DWD-Station Stuttgart-
Schnarrenberg (WMO Code 10739), die in einer Hohe von 315 m iiber NN
liegt. Ein Skew-T-log-p-Diagramm des Profils ist in Abb. 2.88 dargestellt.
Das Profil ist gekennzeichnet durch eine CAPE von 1070 Jkg~!, eine CIN
von 90Jkg~! und eine Bulk-Richardson-Zahl von Ri = 47, so dass eine
Superzelle erwartet werden kann.

Um auch bodennahe Werte im Rheintal zu haben, wird das Radiosonden-
profil um Daten in einer Hohe von 170m iiber NN ergénzt. Dazu werden
Temperatur und Taupunkt bei konstanter potentieller Temperatur und kon-
stanter spezifischer Feuchte aus hohergelegenen Radiosondenwerten extrapo-
liert. Fiir Windgeschwindigkeit und -richtung werden Messwerte verwendet,
die zum selben Termin am meteorologischen Messmast im Forschungszen-
trum Karlsruhe aufgezeichnet wurden. Das entsprechende Hodogramm ist
in Abb. 2.89 dargestellt. Es zeigt, dass der Windschervektor mit der Hohe
nach rechts dreht. Nach der Darstellung in Abschnitt 2.1 ist bei einer sol-
chen Drehung des Windschervektors eine Superzelle zu erwarten, in der den
Beobachtungen entsprechend die rechts gelegene Zelle verstarkt wird.
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Abbildung 2.88: Skew-T-log-p-Diagramm der Temperatur (—) und der Tau
punktstemperatur (——) des Radiosondenprofils der DWD-Station Stuttgart-
Schnarrenberg vom 27.6.01, 18 UTC mit Windfahnen. In Blau ist der Tem-

urverlauf fiir ein trocken- bzw. pseudoadiabatisch aufsteigendes Luft-
paket eingetrage n.
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Abbildung 2.89: Hodogramm des um Mastdaten ergénzten Windprofils aus
dem Radiosondenaufstieg der Station Stuttgart-Schnarrenberg vom 27.6.01,
18 UTC fiir die untersten 2127 m iiber NN.

Radardaten

Die Radarmessungen wurden mit einem C-Band Doppler Radar durchge-
fithrt, das seit 1993 vom Institut fiir Meteorologie und Klimaforschung am
Forschungszentrum Karlsruhe auf dem Dach des Institutsgebaudes betrie-
ben wird. Das Radar befindet sich in einer Hohe von 148 m {iber NN. Mit
dem C-Band Radar werden seit August 1999 in zehnminiitigen Intervallen
je zwei Volumenscans durchgefiihrt. Ein Volumenscan besteht aus 14 Eleva-
tionen, in jeder Elevation wird der Radarreflektivitéitsfaktor Z bis zu einem
maximalen Abstand von 120 km vom Radar gemessen.

Fiir den Zeitraum des 27.6.01 zwischen 17:00 Uhr und 18:50 Uhr MESZ
sind Projektionen der Maxima der Radarreflektivitit® Z durch einen Aus-
schnitt des Messvolumens in den Abbildungen 2.91 bis 2.96, linke Spalten,
dargestellt. Die Abbildungen zeigen bis um 17:30 Uhr im viertelstiindigen

3Die Radarreflektivitit wird in der Einheit dBZ = 101log;, (ZLO)’ mit Zgp = 1mmm=3

angegeben.
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Abstand, ab 17:40 Uhr dann im fiinfmintitigen Abstand, wie sich die Ra-
darreflektivitdt des Hagelgewitters entwickelt, das im Rheintal stidwestlich
von Mannheim entsteht und auf der Héhe von Mannheim die Rheintalebene
nordostwérts durchquert. Zur Orientierung sind die Abbildungen durch die
entsprechende Orographie unterlegt. Die horizontalen Achsen der Abbildung
beziehen sich auf ein kartesisches Koordinatensystem, dessen Ursprung am
Radarstandort liegt. Die Ordinate des Koordinatenystems zeigt nach Nor-
den. In den Seitenrissen der Abbildungen gibt die z-Achse jeweils die Hohe
iiber NN wieder. Die Hageltétigkeit des Gewitters konnte durch Augenzeu-
genberichte bestatigt werden.

2.4.2 Die Simulation

Die Simulation wird mit 161 x 161 x 51 Gitterpunkten und horizontalen wie
vertikalen Gitterabstdnden von 500 m durchgefiihrt. Die unterste Rechenfla-
che liegt 125 m iiber dem Boden, welcher im Modellgebiet auf eine Héhe von
110 m festgelegt wird. Zur Orientierung gibt Abb. 2.90 die Lage des Modell-
gebiets bezliglich der Himmelsrichtungen und die Ausrichtung der z-Achse
sowie der y-Achse an. In der folgenden Diskussion werden neben Horizontal-
schnitten und -projektionen auch Vertikalschnitte parallel zu den ebenfalls
eingezeichneten z*- und y*-Achsen gezeigt. Die Konvektion wird durch eine
Thermikblase angeregt. Die Initialisierung der Thermikblase erfolgt gleich
zu Beginn des Modelllaufs nach dem bereits frither angewendeten Verfah-
ren. Das Zentrum der Thermikblase liegt dabei je 20km vom linken und
unteren Modellrand entfernt, es ist in Abb. 2.90 ebenfalls eingezeichnet. Fiir
die Initialisierung der Thermikblase wird z; = 3km und H, = 650 W m >
vorgegeben (siehe Gl. (2.13)).

Den Darstellungen der Radardaten in den Abbildungen 2.91 bis 2.96 sind
in den rechten Spalten fir jeden Zeitpunkt entsprechende Projektionen der
Maxima der aus Modellergebnissen abgeleiteten Radarreflektivitit Z gegen-
iibergestellt. Die in den Abbildungen angegebene Uhrzeit bezieht sich dabei
auf den Zeitpunkt nach Initialisierung der Thermikblase. Die Radarreflekti-
vitéit wird fiir alle Partikelklassen auf der Grundlage der Rayleigh-Néherung
berechnet (Seifert, 2002). Bei Temperaturen von 7' < 0°C wird dabei fiir
Graupeln, Schnee und Wolkeneis der Dielektrizitatsfaktor von Eis verwen-
det, bei T > 0°C entsprechend der Dielektrizitiatsfaktor von Wasser (siehe
ebenfalls Seifert, 2002). Die Berticksichtigung von durch mit einer Wasser-
haut iiberzogenen schmelzenden Eispartikel liegen auflerhalb der derzeitig
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Abbildung 2.90: Orientierung des Modellgebiets beziiglich der Himmelsrich-
tungen. Das Zentrum der Thermikblase (TH), mit der die Simulation der
Mannheimer Hagelzelle initiiert wird, ist mit einem Punkt markiert.

verfiigharen Theorie. Dementsprechend findet man in den Modellergebnis-
sen insgesamt einen markanten Riickgang der Radarreflektivitdt oberhalb
der Schmelzzone, der in den Radarmessungen in dieser Form nicht beob-
achtet wird. Generell werden in den Simulationsergebnissen keine Reflekti-
vitaten > 60 dBZ beobachtet. Ein Grund dafir kann unter anderem in einer
fehlenden Beschreibung der Reflektivitiat von vereinzelten grofleren oder be-
netzten Hagelkornern liegen. Ein Vergleich der Strukturen der Reflektivitit
zeigt, dass die zeitliche und rdumliche Entwicklung des simulierten Gewitters
innerhalb der ersten 95 Minuten nach Initialisierung der Thermikblase mit
derjenigen des beobachteten Gewitters gut iibereinstimmt. Der auffallendste
Unterschied ist, dass eine Region erhohter bodennaher Reflektivitat im nord-
Ostlichen Teil des simulierten Gewitters auftritt, die in dieser Form in der
gemessenen Radarreflektivitit kleinrdumiger ausfillt. Das simulierte Gewit-
ter bewegt sich insgesamt deutlich langsamer in nordéstlicher Richtung als
das beobachtete. Nach 105 Minuten entstehen wiederholt konvektive Zellen
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2.4 Das Mannheimer Hagelgewitter vom 27.6.01

am nordlichen Modellrand, die sich rasch ausbreiten, so dass ein Vergleich
nach 120 Minuten nicht mehr sinnvoll erscheint.

Es zeigt sich, dass sich in den ersten 30 Minuten der Gewitterentwicklung
zunichst eine Einzelzelle ausbildet, in der die Region hochster Reflektivitat
entlang einer von Stidwest nach Nordost weisenden Achse ausgerichtet ist.
40 Minuten nach Initialisierung der Thermikblase zeigt das Simulationser-
gebnis deutliche Anzeichen eines Zellsplittings, was durch die Radarmessung
bestatigt wird. Die Gewitterzelle zeigt zundchst an den seitlichen Flanken
erhohte Reflektivitdten. Bemerkenswert ist, dass die Doppelstruktur in der
Reflektivitat der siidostlichen Zelle nach 65 Minuten in der Radarmessung
ebenfalls zu erkennen ist (siche unten). Nach 75 Minuten ist ein sich im
weiteren Verlauf der Simulation fortsetzender Riickgang der Reflektivitat in
der nordwestlichen Zelle festzustellen, der in der vermessenen Zelle ab 18:05
Uhr ebenfalls einsetzt. Die stidostliche Zelle zeigt in der Simulation nach 80
Minuten Ansétze einer bogenférmigen Struktur, dem Hook Echo, das sich im
spéteren Verlauf jedoch nicht weiter entwickelt. Gegen 18:25 Uhr gelangt die
vermessene Gewitterzelle bei Heidelberg in stérker orographisch gegliedertes
Gelédnde. Wie bereits angesprochen, unterscheiden sich die Strukturen in der
Reflektivitat der Gewitterzelle ab diesem Zeitpunkt zunehmend, die Verstér-
kung hochreichender Gewittertétigkeit, die in der Radarmessung beobachtet
wird, wird von der Simulation nicht mehr nachvollzogen. Die Grundstruktur
einer sich abschwichenden nordwestlichen Zelle und einer stidéstlichen Zel-
le mit weiterhin erhéhter Radarreflektivitéit bleibt jedoch auch im weiteren
Verlauf erkennbar.

In den Abbildungen 2.97 bis 2.102 ist die Struktur des simulierten Ge-
witters in den ersten 30 Minuten nach Initialisierung der Thermikblase de-
taillierter dargestellt. Die Abbildungen 2.97 bis 2.99 zeigen z*—2z-Schnitte
in der Ebene y* = 0, Abb. 2.100 zeigt einen y*—z-Schnitt in der Ebene
z* = —20km. In den ersten 20 Minuten stellt man bereits verstéirkte Ko-
agulation der durch Kondensation entstandenen Wolkentropfen, ebenso eine
Bereifung im gesamten Amboss der Wolke fest. Kondensation findet im Be-
reich der stiarksten Aufwinde zunehmend im siidwestlichen Teil der Wolke
statt. Die Abbildungen 2.101 und 2.102 lassen nach 30 Minuten in diesem
Teil der Wolke in unteren bis mittleren Niveaus einen ausgepragten Vortici-
tydipol erkennen. Die hochsten Vertikalgeschwindigkeiten fallen hier mit den
Regionen starker zyklonaler sowie antizyklonaler Vorticity an den Flanken
der Wolke zusammen, sie betragen in einer Héhe von 4 km mehr als 20 ms~!.
In groBerer Hohe liegt die Region stérkster Aufwinde noch im siidwestlichen
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Zentrum der Wolke mit Vertikalgeschwindigkeiten in 11 km Ho6he von etwas
mehr als 25ms~!. Verstiarkte Kondensation in unteren bis mittleren Hohen
der Wolke findet man ebenfalls an den Flanken. Fortgesetzte Vorticityer-
zeugung nordwestlich bzw. siidéstlich der gesplitteten Aufwindbereiche, die
hier nicht dargestellt ist, fithrt zu weiterer Kondensation an den seitlichen
Flanken, so dass sich die Aufwindzentren nach 40 Minuten fast vollstindig
getrennt haben.

Die Abbildungen 2.103 und 2.104 zeigen 40 Minuten nach Initialisierung
des Gewitters in Horizontalschnitten knapp oberhalb der Schmelzzone in
4km Hohe insgesamt drei Aufwindzentren, die jeweils im Bereich starkster
Vorticity vorzufinden sind. In diesen Regionen entstehen vermehrt Wolken-
tropfen, in den siidwestlichen Aufwindzentren sind in der dargestellten Hohe
auch Regentropfen vorzufinden. Im Bereich des Ambosses mit der eingela-
gerten schwachen Aufwindregion im Nordosten der Gewitterzelle bildet sich
im weiteren Verlauf der Simulation vergleichbar dem typischen vorderseiti-
gen Abwind in einer Superzelle (engl. forward flank downdraft, FFD) eine
Niederschlagsregion aus, die auch in der Radarreflektivitit gut zu erken-
nen ist. Der Niederschlag entsteht hier hauptsachlich durch beim Absinken
schmelzenden Graupel. In der Radarmessung ist eine solche Region ebenfalls
gut zu erkennen, wie bereits angemerkt fillt sie jedoch nicht so raumgrei-
fend aus wie in der Simulation. Wéhrend sich nach 65 Minuten in der linken
Gewitterzelle in 4 km Hohe wiederum ein Vorticitydipol ausgebildet hat, fin-
det man die Vorticity und damit auch die Vertikalbewegung in der rechten
Zelle eher béanderartig angeordnet (Abb. 2.106). Dies bringt eine ebensolche
Anordnung in der Massendichte von Graupeln, Wolken- und Regentrop-
fen mit sich, welche in der Radarreflektivitét als die bereits angesprochene
Doppelstruktur wiederzufinden ist (Abb. 2.105). Nordostlich dieser Struk-
tur erkennt man am horizontalen Windfeld vorderseitiges Entrainment von
Umgebungsluft aus siidostlicher Richtung.

Horizontalschnitte durch das Gewitter in 2,5km und 5km Ho6he, 80 Mi-
nuten nach Initialisierung der Thermikblase, sind in den Abbildungen 2.107
und 2.108 gegeben. In 2,5 km Hohe ist das riickseitig der rechten Zelle durch
Kondensation charakterisierte Einflieen von Umgebungsluft in den Auf-
windbereich zu sehen, der in 5 km Hohe Vertikalgeschwindigkeiten von mehr
als 20ms~! erreicht. AuBerdem erkennt man einen ausgepriigten Bereich
erhohter Massendichte von Regentropfen im Norden der Aufwindregion, in
dem Fallgeschwindigkeiten von iiber 5ms~! auftreten. Diese Konfigurati-
on bleibt auch in den anschliefenden 15 Minuten der Simulation aufrecht

94



2.4 Das Mannheimer Hagelgewitter vom 27.6.01

erhalten (Abb. 2.109). Ein rickseitiges Abwindgebiet (engl. rear flank down-
draft, RFD), wie es sich bei einer zur Tornadobildung neigenden Superzelle
entwickelt, entsteht nicht. Vergleiche dazu auch Abb. 2.5, in der die Skiz-
ze eines bodennahen Horizontalschnittes durch eine idealtypische Superzelle
nach Lemon und Doswell IIT (1979) dargestellt ist. Wie in den fritheren
Darstellungen zeigt Abb. 2.110 die Extrema der Vertikalgeschwindigkeit im
Gewitter sowie die Niederschlagssumme am Boden innerhalb der ersten 120
Minuten der Simulation. Die maximale Geschwindigkeit des Aufwinds wird
etwa 20 Minuten nach Initialisierung der Thermikblase erreicht und bleibt
im Verlauf der Simulation zwischen 30 und 40ms~! aufrecht erhalten. Zu-
sammen mit den stirksten Abwinden von bis zu 20ms~! setzt nach 35
Minuten der erste Niederschlag ein. Nach 60 Minuten nimmt die Nieder-
schlagssumme nahezu linear zu auf 21 x 10 m? nach 120 Minuten.

Die Simulation zeigt, dass es sich bei dem beobachteten Gewitter um eine
Superzelle handelt, die eine charakteristische Aufteilung der Gewitterzellen
und eine selektive Verstirkung der in Stromungsrichtung rechts liegenden
Zelle aufweist. Ein Vergleich der aus Modelldaten abgeleiteten Radarreflek-
tivitét zeigt iiber einen Zeitraum von 95 Minuten gute qualitative Uberein-
stimmung mit Radarmessungen. Fiir einen quantitativen Vergleich erschei-
nen die Defizite insgesamt jedoch noch zu grof. Dabei muss man beachten,
dass beispielsweise eine Abschattung der Radarstrahlung durch die umlie-
genden Mittelgebirge bei der Ableitung der Reflektivitit aus Modelldaten
nicht berticksichtigt wurde, so dass die Unterschiede der bodennahen Reflek-
tivitdt zwischen Radar- und Modelldaten nicht quantifiziert werden kénnen.
Auf die Problmatik einer Behandlung von Schmelzprozessen wurde bereits
hingewiesen. Am deutlichsten wird der Unterschied zwischen gemessenem
und simuliertem Gewitter, wenn die beobachtete Zelle nach 95 Minuten in
orographisch gegliedertes Gelande gelangt. Ob sich im weiteren Verlauf der
radargemessenen Zelle also ein riickseitiges Abwindgebiet ausbildet, kann
mit Hilfe der Simulation nicht entschieden werden. Aus diesem Grund wur-
den verschiedene weitere Simulationen des Mannheimer Hagelgewitters vom
27.6.01 durchgefiihrt, in denen zum einen der bodennahe Wind abweichend
zum oben beschriebenen Verfahren initialisiert wurde (z.B. durch Hinzu-
nahme von Daten aus anderen Hoéhen des meteorologischen Messmastes)
und zum anderen die Orographie beriicksichtigt wurde. Die Ergebnisse zei-
gen jedoch eine sehr hohe Sensitivitdt der Simulationen speziell auf den
Wind in der Umgebung, so dass keine Simulation qualitativ besser mit der
Beobachtung iibereinstimmt als die hier dargestellte.
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Abbildung 2.91: Radarreflektivitat in dBZ aus Radarmessungen (links) und
Modellsimulation (rechts) zum Mannheimer Hagelgewitter vom 27.6.01.
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Abbildung 2.92: Siehe Abb.2.91.
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Abbildung 2.93: Siehe Abb.2.91.
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Abbildung 2.94: Siehe Abb.2.91.
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Abbildung 2.95: Siehe Abb.2.91.

100



2.4 Das Mannheimer Hagelgewitter vom 27.6.01

Abbildung 2.96: Siehe Abb.2.91.
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Abbildung 2.97: Massendichten der Hydrometeore in kgm=2 (blau = Wol-
kentropfen, rot = Regentropfen, gelb = Wolkeneis, magenta = Graupel und
grim = Schnee) fiir die Simulation zum Mannheimer Hagelgewitter vom
27.6.01, 10 Minuten nach Initialisierung der Thermikblase in einem z*—z-
Schnitt in der Flache y* = 0. Die Pfeile geben den Windvektor an. Ih-
re Linge ist in x*-Richtung mit 5ms™! ~ 1km und in z-Richtung mit
10ms~! ~ 1 km normiert.
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Abbildung 2.98: Wie Abb. 2.97, jedoch nach 20 Minuten.
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Abbildung 2.100: Wie Abb. 2.99, hier jedoch als Vertikalschnitt in der Flache

x* = —20 km. Die dicken Linien geben die Vorticity in s~! an.
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Abbildung 2.101: Vorticity (farbig) und Auf- (—) und Abwindgeschwindig-
keit (---) fiir die Simulation zum Mannheimer Hagelgewitter vom 27.6.01
in einem Horizontalschnitt in einer Hohe von z = 4km nach 30 Minu-
ten. Die Isotachen sind ausgehend von der Nullinie (- -) im Abstand von
5ms~! skaliert. Die dicke Linie gibt eine Massendichte der Hydrometeore
von 10~°kgm ™2 wieder. Die Linge der horizontalen Windvektoren ist in
beiden Richtungen mit 10ms~! ~ 1km normiert.
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Abbildung 2.102: Wie Abb. 2.101, jedoch in einer Hohe von z = 11 km.
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Abbildung 2.103: Wie Abb. 2.97, jedoch als Horizontalschnitt in der Hohe
z = 4km nach 40 Minuten. Die horizontalen Windvektoren sind in beiden
Richtungen mit 10ms~! ~ 1km normiert.
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Abbildung 2.104: Wie Abb. 2.101, jedoch nach 40 Minuten.
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Abbildung 2.105: Wie Abb. 2.103, jedoch nach 65 Minuten.
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Abbildung 2.106: Wie Abb. 2.104, jedoch nach 65 Minuten.
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Abbildung 2.107: Wie Abb. 2.103, jedoch in der Héhe z = 5km nach 80
Minuten. Die dicke Linie gibt die Vertikalgeschwindigkeit in ms~! an.
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Abbildung 2.108: Wie Abb. 2.107, jedoch in der Héhe z = 2,5 km.
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Abbildung 2.109: Wie Abb. 2.108, jedoch nach 95 Minuten.
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Abbildung 2.110: Zeitreihen der Maxima (-~ —) und der Minima (- -) der
Vertikalgeschwindigkeit sowie der Niederschlagssumme am Boden (—) im
gesamten Modellgebiet fiir die Simulation des Mannheimer Hagelgewitters
vom 27.6.01.
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Kapitel 3

Orographische Effekte in
geschichteten Stromungen

Im Folgenden werden orographische Effekte zunéchst in trockenen, stabil
geschichteten Stromungen behandelt. Anhand analytischer Losungen sowie
auf der Basis idealisierter Modellsimulationen werden Parameter abgeleitet,
welche bei einer Analyse der Entwicklung konvektiver Wolken in einfachen
Gebirgswellenstromungen verwendet werden kénnen. Die hier erstellten Si-
mulationen bilden die Grundlage fiir ein Studium konvektiver Wolken in
orographisch gegliedertem Gelédnde im anschlielenden Kapitel.

3.1 Grundlagen

Durch orographisch gegliedertes Gelande wird die grofraumige Stréomung
der Atmosphére gestort. In einem typischen Mittelgebirge haben die durch
die Orographie ausgeldsten Storungen fast alle dieselbe horizontale Langen-
skala wie die Geldndestrukturen. Sie sind daher der Mesoskala § und v
zuzuordnen. Die Stromungsphdnomene, die im Zusammenhang mit den Sto-
rungen auftreten, kbnnen in thermisch sowie in dynamisch induzierte Phéno-
mene untergliedert werden (vgl. Atkinson, 1989). Zu den thermisch induzier-
ten Phénomenen gehéren Hangwinde sowie Berg- und Talwindsysteme, die
hauptséchlich durch lokale Variationen der Temperatur iiber inhomogenem
Gelénde verursacht werden. Dynamisch induziert sind hingegen diejenigen
Stérungen, die durch Um- und Uberstrémung orographischer Hindernisse
entstehen. Sie werden durch die Geometrie der Hindernisse sowie durch den
Zustand der ungestorten Stréomung bestimmt und sind oftmals von wellen-
formiger Natur. Die folgenden Darstellungen beziehen sich auf solche dyna-
misch induzierten Stérungen.
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3.1.1 Zweidimensionale Stromungen

Zunéchst werden dynamisch induzierte Stérungen einer Strémung betrach-
tet, die in einer vertikal orientierten Ebene verlauft (zweidimensionaler Fall).
Die Geometrie eines zweidimensionalen Stromungshindernisses wird durch
die effektive Hohe h und die charakteristische Lange a bestimmt. Der Zu-
stand der ungestorten Stromung sei durch die vertikalen Profile der Stabili-
tat, ausgedriickt durch die Brunt-Vaisila-Frequenz N(z), sowie der Windge-
schwindigkeit U(z) in ausreichender Entfernung stromauf des Hindernisses
festgelegt. Bei vertikal konstanter Stabilitdt und Windgeschwindigkeit der
ungestorten Stromung bestimmt die dimensionslose Kennzahl Nh/U, die
auch als eine reziproke Froude-Zahl interpretiert werden kann, die Amplitu-
de einer wellenformigen Stérung (vgl. Adrian, 1994). Eine weitere Kennzahl
ist in diesem Zusammenhang auch das vertikale Aspektverhéltnis h/a.

Fiir hinreichend kleine Werte der dimensionslosen Héhe Nh/U fallt eine
wellenférmige Stérung so schwach aus, dass die Stromung durch ein lineares
System der bestimmenden Gleichungen beschrieben werden kann (siehe Ab-
schnitt 3.2). Aus einem solchen Gleichungssystem wurden erstmals von Lyra
(1940) und Queney (1948) analytische Losungen fiir stationdre Schwerewel-
len abgeleitet. Queney berticksichtigte dabei den Coriolis-Effekt, wodurch
seine Losungen neben Schwerewellen auch Tréagheitswellen beinhalten. Oro-
graphisch induzierte Schwerewellen kénnen zunédchst unterschieden werden
in Wellen, die mit der Hohe exponentiell abklingen (engl. evanescent wa-
ves), Wellen, die sich vorwiegend vertikal nach oben und kaum horizontal
ausbreiten (engl. vertically propagating waves) sowie Wellen mit kurzen, hin-
tereinander liegenden Wellenziigen, die in einer vertikal begrenzten Schicht
im Lee eines Hindernisses gefithrt werden (engl. trapped waves). Letztere
wurden erstmals in einer Arbeit von Scorer (1949) behandelt, in der eine
vertikale Variation der ungestorten Stabilitdt und Windgeschwindigkeit zu-
gelassen wird. Voraussetzung fiir eine Ausbildung der gefithrten Leewellen
ist die Existenz einer Luftschicht in ausreichender Hohe, an der die Energie
kurzer Gebirgswellen vollstandig reflektiert wird. Diese Voraussetzung ist
gegeben, wenn der nach Scorer benannte Parameter

I*(z) = N?/U? — (d*U/dz*) U (3.1)

in der reflektierenden Schicht mit zunehmender Hohe abnimmt. Eine vertie-
fende Darstellung der Phinomene und linearen Ansétze von Gebirgswellen
findet man z. B. bei Gossard und Hooke (1975) sowie bei Smith (1979).
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3.1 Grundlagen

Ausgangspunkt fiir Untersuchungen schwach nichtlinearer orographisch
induzierter Wellen bilden die analytischen Losungen stationédrer Gebirgs-
wellen von Long (1953, 1955), die ohne Linearisierung der bestimmenden
Gleichungen abgeleitet werden. Long reduzierte ein nichtlineares Gleichungs-
system fiir ein geschichtetes, jedoch inkompressibles Medium unter den Ne-
benbedingungen, dass dynamischer Druck und vertikaler Dichtegradient der
ungestorten Stromung konstant sind, auf eine Helmholtz-Gleichung fiir eine
endliche vertikale Auslenkung der Stromlinien aus ihrem Ausgangsniveau.
Die Losungen dieser Gleichung fiir eine Kanalstrémung zeigen in bestimm-
ten Regionen ein deutliches Aufsteilen der Stromlinien bis hin zu einem
senkrechten oder riickwérts gerichteten Verlauf. Der senkrechte Verlauf der
Stromlinien markiert dabei den Ubergang der Strémung in einen statisch
instabilen Zustand. Dieser Ubergang ist zudem durch das Auftreten eines
Staupunkts gekennzeichnet.

Miles (1968) und Miles und Huppert (1968) verwendeten den Ansatz von
Long, um analytische Losungen fiir zweidimensionale Stromungen in einer
nach oben unbegrenzten Atmosphére abzuleiten. Die Stromung verlauft da-
bei iiber diinne plattenférmige sowie iiber halbkreisférmige Hindernisse. Fiir
eine ausreichend grofie dimensionslose Hohe der Hindernisse erhielten Miles
und Huppert ebenfalls Regionen statischer Instabilitiat. Die kritische dimen-
sionslose Hohe (Nh/U),, bei der die Instabilitét erstmals auftritt, liegt fir
die halbkreisférmigen Hindernisse bei 1,27. Huppert und Miles (1969) zeig-
ten ferner fiir zweidimensionale Strémungen iiber elliptischen Hindernissen
eine Abhéngigkeit der kritischen dimensionslosen Hohe vom Aspektverhélt-
nis h/a. Demnach wéchst die kritische dimensionslose Hohe fiir Hindernisse
geringer Lange mit h/a — oo gegen eine obere Schranke von 1,73 und er-
reicht fur Hindernisse grofier Léange mit h/a — 0 eine untere Schranke von
0,67. Fiir einen glockenférmigen Damm der Form 7(x) = h/(1 + (x/a)?)
geben Miles und Huppert (1969) schliellich eine kritische dimensionslose
Héhe von 0,85 an. Laprise und Peltier (1989b) zeigten anhand von numeri-
schen Losungen des Modells von Long, dass diese kritische dimensionslose
Hohe einen unteren Grenzwert fiir glockenférmige Hindernisse grofier Lén-
ge darstellt. In diesem Fall gilt als Ersatz fiir die komplette Gleichung fiir
die Vertikalkomponente der Geschwindigkeit die hydrostatische Naherung,
bei der die Regionen statischer Instabilitdt iiber dem Damm in den Hohen
(3/447) A, liegen, mit der vertikalen Wellenlénge der Stérung A, und nicht-
negativen ganzen Zahlen j. Die Symmetrie iiberstromter Hindernisse stellt
einen weiteren Faktor dar, der die Amplitude der Stérung und somit die
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kritische dimensionslose Hohe beeinflusst. So konnten beispielsweise Lilly
und Klemp (1979) anhand des Modells von Long zeigen, dass die Strom-
linien bei einem im Luv steil ansteigenden und im Lee flach abfallenden
Damm deutlich schwécher ausgelenkt werden als bei einem symmetrischen
Damm gleicher dimensionsloser Hohe. Entsprechend fanden Baines und Gra-
nek (1990) fiir einen glockenférmigen Damm der oben angegebenen Form
mit den Halbwertsbreiten a,, im Luv (z < 0) und a4 im Lee (2 > 0) eine ab-
nehmende kritische dimensionslose Hohe bei ansteigendem Aspektverhéaltnis
a,,/aq der Halbwertsbreiten. Die kritische dimensionslose Hohe bleibt dabei
insgesamt auf das Intervall 0,5 < (Nh/U). < 1 beschrankt.

Den bisherigen Darstellungen zufolge kennzeichnet die kritische dimensi-
onslose Hohe denjenigen Zustand einer inkompressiblen Stromung, bei dem
die Amplitude einer Gebirgswelle gerade so grof} ist, dass sich Regionen sta-
tischer Instabilitat ausbilden. Dort brechen die Wellen. Weil die Amplitude
einer Gebirgswelle in kompressiblen Stromungen mit der Hohe anwéchst, ist
Wellenbrechen in grofieren Hohen bereits bei etwas kleineren dimensionslo-
sen Hohen als den oben angegebenen zu erwarten (vgl. Smith, 1979).

Wellenbrechen ist gekennzeichnet durch eine deutliche Zunahme der Tur-
bulenz, so dass das Verhalten von Strémungen mit Nh/U > (Nh/U). nicht
mehr aus analytischen Losungen der linearen Gleichungen oder des Mo-
dells von Long abgeleitet werden kann. Anhand numerischer Rechnungen
unter Verwendung geeigneter Turbulenzparametrisierungen zeigten Lapri-
se und Peltier (1989c), dass infolge des Wellenbrechens iiber einem Damm
ein instationérer Prozess einsetzt, in dessen Verlauf eine nahezu homogen
durchmischte, turbulente Region mit verschwindend kleiner mittlerer Stro-
mungsgeschwindigkeit in einiger Hohe im Lee des Dammes entsteht. In sys-
tematischen Modellstudien identifizierten bereits Clark und Peltier (1977,
1984) sowie Peltier und Clark (1979, 1983) derartige welleninduzierte kriti-
sche Schichten. Die Autoren beobachteten, dass an solchen Schichten Wel-
lenenergie zum Boden hin reflektiert werden kann. Sie zeigten, dass sich
bei bestimmten Konfigurationen nach oben und nach unten ausbreitende
Wellen in einer stabilen Schicht zwischen dem unteren Rand der Stromung
und der welleninduzierten kritischen Schicht konstruktiv tiberlagern. Dies
flihrt zu einer Zunahme der Windgeschwindigkeit in der stabilen, bodenna-
hen Schicht. Laprise und Peltier (1989a) identifizierten instabile konvekti-
ve Moden, die fiir das Entstehen der welleninduzierten kritischen Schicht
verantwortlich sind sowie instabile dynamische Moden, die eine Beschleuni-
gung der Stromung in der angrenzenden stabilen Schicht verursachen. Auf
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der Basis der Arbeiten von Clark und Peltier sowie der Gleichungen von
Long gelang Smith (1985) die Ableitung einer Theorie zur Beschreibung
starker Leewinde in stabil geschichteten, laminaren Strémungen unterhalb
einer welleninduzierten kritischen Schicht. Scinocca und Peltier (1993) zeig-
ten in Simulationen mit einem genesteten numerischen Modell, dass auf die
Ausbildung einer selbstinduzierten kritischen Schicht und anschlieflend ei-
ner angrenzenden stabilen Schicht mit erhohter Windgeschwindigkeit eine
weitere Entwicklungsphase folgt. Dabei wird die Stromung durch Moden ei-
ner Kelvin-Helmholtz-Instabilitét dominiert, die sich in der Scherungszone
zwischen kritischer und stabiler Schicht ausbilden. Infolgedessen nimmt die
bodennahe Windgeschwindigkeit zeitweise weiter zu.

Jetzt wird eine mehrschichtige Stromung betrachtet, in der jede Schicht
einen individuellen Scorer-Parameter hat. In einer solchen Stréomung wird
die Amplitude einer Gebirgswelle nicht nur von den dimensionslosen Ho-
hen Nh/U in den einzelnen Schichten, sondern auch von der Anordnung
der Schichten bestimmt. Auf der Basis der linearen Theorie leiteten Klemp
und Lilly (1975) Konfigurationen mehrschichtiger, hydrostatischer Stromun-
gen fiir kleine dimensionslose Héhen ab, in denen die Amplitude stationérer
Gebirgswellen in der untersten Schicht und damit die Windgeschwindigkeit
in Bodenndhe maximal wird. In einer dreischichtigen Strémung wird dies
erreicht, wenn zwischen zwei sehr stabilen Schichten eine weniger stabile
Schicht liegt und die unteren beiden Schichten eine Dicke von jeweils einem
Viertel der entsprechenden vertikalen Wellenldnge aufweisen. Eine derar-
tige Anordnung entspricht z. B. einer idealisierten Atmosphére aus Tropo-
sphére, Stratosphére und einer bodennahen Inversion. Fiir zweischichtige
Stromungen, in denen eine stabile Schicht iiber einer weniger stabilen liegt,
erhélt man eine Verstidrkung orographisch induzierter Wellen in der unteren
Schicht, wenn die Grenzflache der Schichten in einer Hohe von (1 + j) A, /2
liegt, mit der vertikalen Wellenlénge der unteren Schicht A, und nichtnega-
tiven ganzen Zahlen j. Eine Abschwichung der Wellen ergibt sich, wenn die
Grenzfléche in einer Hohe von (1/2+7) A, /2 liegt. Befindet sich die stabilere
Schicht unten, kehren sich die Verhéltnisse um. Bei einer numerischen Analy-
se dieser vier typischen Konfigurationen einer zweischichtigen Atmosphére
mit einem nichtlinearen, nichthydrostatischen Modell fand Durran (1986)
bei einer ausreichenden dimensionslosen Hohe des {iberstromten Hindernis-
ses deutliche Abweichungen vom linearen Verhalten. Wenn die weniger sta-
bile Schicht unter der stabileren liegt, wirken die nichtlinearen Effekte einer
Intensivierung der Wellen entgegen. Im Unterschied dazu wird eine Intensi-
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vierung der Wellen besonders dann beobachtet, wenn die stabilere Schicht
unter der weniger stabilen liegt. Fiir diesen Fall konnte Durran zeigen, dass
die Stromung in der unteren Schicht oftmals hydraulische Eigenschaften auf-
weist. Bei der Uberstromung eines zweidimensionalen Hindernisses verhilt
sich die bodennahe Schicht dann entweder vollstandig unterkritisch oder
vollstéandig tiberkritisch. Bei bestimmten Konfigurationen kann die Stro-
mung auch von einem unterkritischen Zustand im Luv des Hindernisses
in einen iiberkritischen Zustand im Lee iibergehen. Dabei wird sie durch
Umwandlung von potentieller in kinetische Energie kontinuierlich beschleu-
nigt, wihrend die Schichtdicke stetig abnimmt. Stromabwarts vom Hinder-
nis expandiert die Stromung durch einen hydraulischen Sprung und geht
in einen anndhernd ungestorten Zustand tiber. Durran und Klemp (1987)
zufolge stellt diese hydraulische Theorie starker Leewinde in mehrschichti-
gen Stromungen ein Analogon zur Smith’schen Theorie starker Leewinde in
kontinuierlich geschichteten Stromungen dar, in denen eine welleninduzierte
kritische Schicht existiert. Eine Gegeniiberstellung der Theorien findet man
bei Durran (1990). Eine Abhandlung mehrschichtiger sowie hydraulischer
Stromungen wird auch in Baines (1995) gegeben.

Schliellich sei ein Prozess dargestellt, der in Strémungen mit groflen di-
mensionslosen Hohen auftritt. Nach Pierrehumbert und Wyman (1985) bil-
det sich ab einer dimensionslosen Héhe von etwa 1,5 eine ruhende Luftschicht
im bodennahen Luv eines zweidimensionalen Dammes aus, wenn das Profil
des Hindernisses einer Gaufy’schen Kurve entspricht. Diese luvseitige Stagna-
tion der Stromung wird héufig auch als Blockierung bezeichnet. Bei einem
glockenférmigen Hindernis tritt sie erst ab einer dimensionslosen Héhe von
1,75 ein. Modellergebnissen von Pierrehumbert und Wyman zufolge breitet
sich die ruhende Schicht fiir Nh/U > 2 stromaufwérts aus. Wie sowohl Pi-
errehumbert und Wyman als auch Stein (1992) zeigten, wéchst die Hohe der
blockierten Schicht bei zunehmendem Nh/U derart an, dass die Hohe des
Hindernisses oberhalb dieser Schicht gerade derjenigen Hohe eines Hinder-
nisses entspricht, bei der die Blockierung erstmals auftritt. Abhéingig davon,
ob in einer Stromung zuerst Wellenbrechen oder Blockierung auftritt, erge-
ben sich weitere Unterschiede in der Entwicklung der Stromungsregime, die
flir den Fall konstanter Stabilitdt und Windgeschwindigkeit der ungestorten
Stromung von Lin und Wang (1996) untersucht wurden. Eine Darstellung
der Regime in mehrschichtigen Stromungen findet man schliellich bei Wang
und Lin (2000). Auf die Ergebnisse dieser Arbeiten soll hier jedoch nicht
weiter eingegangen werden.
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In den bisher angefiihrten Arbeiten wird eine turbulente Grenzschicht
der Atmosphére weder bei analytischen Rechnungen noch in numerischen
Modellen berticksichtigt. In analytischen Rechnungen kann die turbulen-
te Grenzschicht durch eine Aufteilung der Stromung in zwei grundsétzlich
verschiedene Schichten beriicksichtigt werden. Uber dem Boden liegt eine
sogenannte innere Schicht, in der die turbulente Reibungsspannung in den
Bewegungsgleichungen beriicksichtigt wird. Dariiber liegt dann eine duflere
Schicht, in der sich die Windgeschwindigkeit zunéchst noch mit der Héhe
dndert, d.h. der zweite Term des Scorer-Parameters iiberwiegt den ersten.
Daran anschliefend entspricht die duflere Schicht den bisher diskutierten
Regionen. Ein solches Schichtenmodell wird z. B. in Carruthers und Hunt
(1990) beschrieben. Eine Kopplung der inneren und verschiedener duferer
Schichten ist auf analytischem Wege jedoch kaum zufriedenstellend zu be-
werkstelligen. Um die Wechselwirkung zwischen Grenzschichten und Ge-
birgswellen zu studieren, werden daher zunehmend numerische Modelle mit
einer Parametrisierung der turbulenten Grenzschicht betrieben, wobei ei-
ne Haftbedingung am Boden angewendet wird, d.h. die Komponenten der
Windgeschwindigkeit sind am Boden Null. Im Vergleich mit Simulationen
ohne Haftbedingung zeigen Ergebnisse verschiedener Studien mit Haftbe-
dingung in erster Linie eine Reduzierung der Intensitét der Gebirgswellen
aufgrund der Bodenreibung (z. B. Olafsson und Bougeault, 1997; Peng und
Thompson, 2003). In Simulationen mit Haftbedingung sind die hochsten
Windgeschwindigkeiten ferner nicht mehr im bodennahen Lee zweidimensio-
naler Hiigel zu finden, sondern treten nun oberhalb der turbulenten Grenz-
schicht im Lee der iiberstromten Hindernisse auf. Unter Verwendung einer
Parametrisierung der turbulenten Grenzschicht gelangen Doyle und Durran
(2002) auch hochaufgeloste Simulationen welleninduzierter Rotorstrémun-
gen im Lee zweidimensionaler Berge. Diesen Simulationen zufolge ist die
Ausbildung einer Rotorstréomung urséchlich mit einer Strémungsablésung in
der bodennahen Grenzschicht verkniipft, die durch welleninduzierte Druck-
storungen verursacht wird (siehe auch Doyle und Durran, 2004). Auch in
wellenformigen Stromungen tiber Télern sind Rotorstromungen von Bedeu-
tung. Sie kénnen schon bei sehr kleinen dimensionslosen Hohen zwischen
Talsohle und Leehang entstehen und dazu fithren, dass die effektive Hohe
eines Tales verringert wird, so dass die Amplituden eines Wellensystems
iiber dem Tal ebenfalls abnehmen (Kimura und Manins, 1988). Detaillier-
te Studien zur Démpfung von Leewellen durch turbulente Grenzschichten
findet man auch bei Jiang et al. (2006) und bei Smith et al. (2006).
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3.1.2 Dreidimensionale Stromungen

Im Folgenden werden grundlegende Aspekte wellenférmiger Stérungen von
Stromungen in dreidimensionalem Geldnde betrachtet. Zur Charakterisie-
rung der Geometrie eines endlich ausgedehnten Hindernisses wird zuséatzlich
zur charakteristischen Lange a und zur effektiven Hohe h eine charakteris-
tische Breite b eingefiihrt, so dass neben dem vertikalen Aspektverhéaltnis
h/a nun ein horizontales Aspektverhéltnis b/a auftritt.

Fir Nh/U < 1 kann die Uberstromung dreidimensionaler Hindernis-
se durch ein lineares System der bestimmenden Gleichungen beschrieben
werden. In einer der ersten Arbeiten zu diesem Thema prisentierte Wurte-
le (1957) unter der Annahme konstanter Stabilitdt und Windgeschwindig-
keit der ungestorten Atmosphére eine hydrostatische Losung fiir stationére
Schwerewellen im Fernfeld eines Berges. Wahrend die Gebirgswellen im zwei-
dimensionalen Fall bei konstantem Scorer-Parameter iiber dem Damm auch
in groflen Hohen vorzufinden sind, beobachtet man im dreidimensionalen
Fall eine Abnahme der Wellenamplitude mit zunehmender Hohe oberhalb
des Berges. Das Wellensystem iiber dem endlich ausgedehnten Berg ist senk-
recht zum Grundstrom tiber die Bergflanken hinaus und stromabwérts aus-
gebildet, so dass ein zum Lee hin getffnetes hufeisenférmiges Wellenmuster
mit maximalen Wellenamplituden iiber dem Berg entsteht. In jeder Hohe z
ist die Wellenenergie entlang einer Parabel konzentriert, deren Scheitelpunkt
oberhalb des Berges liegt (Smith, 1980). Auch in Bodennéhe unterscheidet
sich die Stromung vom zweidimensionalen Fall. Ergebnissen linearer Rech-
nungen von Smith (1980) zufolge steigt der Druck direkt vor dem Berg wie
im zweidimensionalen Fall an und féllt im Lee des Berges ab. Im dreidimen-
sionalen Fall fiihrt dies nun dazu, dass die Stromlinien in Bodennéhe vor
dem Berg seitwérts zu den Flanken des Berges hin abgelenkt werden. Hinter
dem Berg findet zunéchst ein kompensierendes Absinken der Luft statt, in
groflerer Entfernung vom Berg laufen die seitwérts ausgelenkten Stromlinien
schliefllich in Richtung ihrer Ausgangspositionen zuriick.

Fiir einen glockenformigen Hiigel mit b/a = 1 verliert die lineare Lo-
sung oberhalb einer dimensionslosen Hohe von 0,5 formal ihre Giltigkeit,
da sich die berechneten Stromlinien in einem begrenzten Raum im boden-
nahen Lee des Hiigels tiberschneiden (Smith, 1980, 1988). Entsprechend zei-
gen numerische Simulationen von Smolarkiewicz und Rotunno (1989) eben-
so wie Laborexperimente von Thompson et al. (1991) fir Nh/U < 0,5
gute Ubereinstimmungen mit der linearen Theorie, wihrend bei gréfieren
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dimensionslosen Hohen Unterschiede deutlich werden. Aufler im bodenna-
hen Lee des Hiigels bleiben die Unterschiede zunéchst jedoch gering, so dass
die lineare Theorie verwendet werden kann, um Aussagen qualitativer Na-
tur bei grofleren dimensionslosen Hohen abzuleiten. Dies betrifft beispiels-
weise das Auftreten von Staupunkten in einer hydrostatischen Stromung.
Analog zum zweidimensionalen Problem tritt ein Staupunkt in der dreidi-
mensionalen Stromung oberhalb des Hiigels auf, wenn die Amplitude der
Gebirgswelle so grofl wird, dass die Welle bricht. Dieser Staupunkt sei mit
A gekennzeichnet. Aulerdem entstehen Staupunkte B bei einer Stagnation
der Stromung im bodennahen Luv. Dabei kommt es jedoch nicht wie im
zweidimensionalen Fall zu einer Blockierung. Vielmehr verzweigt sich eine
zentrale Stromlinie in einem Staupunkt B in zwei Stromlinien, die links und
rechts entlang des Hiigels verlaufen. Dadurch zerfallt die Stromung in zwei
Regionen. In einer Region unterhalb der obersten verzweigenden Stromlinie
(engl. dividing streamline) wird der Hiigel links und rechts umstromt, in
einer Region dariiber wird er tiberstromt (Snyder et al., 1985). Die Position
der Staupunkte ist in Abb. 3.1 skizziert. Der linearen Theorie zufolge treten
die Staupunkte A und B fiir einen glockenférmigen Hiigel mit b/a = 1 ab
einer dimensionslosen Hohe von etwa 1,3 auf (Smith, 1988), kleinere Abwei-
chungen davon ergeben sich jedoch in Abhéngigkeit von der Hangneigung.
Alternativ dazu leitet bereits Sheppard (1956) aus der Bernoulli-Gleichung
fiir eine inkompressible Strémung ein Kriterium zur Abschétzung derjeni-
gen dimensionslosen Hohe eines Hiigels ab, bei der erstmals ein bodennaher
Staupunkt im Luv des Hiigels auftritt. Anhand einer modifizierten Fassung
dieses Ansatzes gelingt Smith (1989b) eine Abschitzung der verschiedenen
dimensionslosen Hohen glockenférmiger Hiigel mit unterschiedlichen hori-
zontalen Aspektverhéltnissen, bei denen jeweils erstmals ein Staupunkt A
oder B auftritt. Dieser Ansatz wird auch in Smith (1990) dargestellt. Da er
sich dazu eignet, das Regime einer Stromung, das rein qualitativ der linea-
ren Theorie entspricht, fiir verschiedene Bergformen zu skizzieren, wird er
hier prasentiert.

Entlang einer Stromlinie, die aus einer Hohe 2 in x = —oo stromauf eines
Hiigels in eine Hohe z = zg + n liber dem Hiigel ausgelenkt wird, gilt fiir
die Dichte p = pg = konst. Aulerdem gilt die Bernoulli-Gleichung mit dem
Druck p, der Windgeschwindigkeit v und der Schwerebeschleunigung g

1
p+ §pou2 + pogz = konst. (3.2)
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Abbildung 3.1: Position eines Staupunktes A oberhalb eines Hiigels auf einer
Stromlinie, die in # = —oo in der Hohe zj liegt (—) und eines Staupunktes B
auf einer verzweigenden Stromline, die in = —oo in Bodennéhe verlauft
(— —). Die Anstromung ist durch einen Pfeil skizziert.

Die Konstante ist festgelegt durch die Bedingung pg + 1/2 poU? + pogzo in
x = —oo mit dem Druck py und der Windgeschwindigkeit im ungestorten
Fall U. Bei konstanter Stabilitit N2 = (—g/po)(0p/0z) ist in der Héhe 2
stromauf des Hiigels

N2
P—oo(2) = po (1 - 7(2 - zo)> (3.3)
und aus der hydrostatischen Gleichung ergibt sich fiir den Druck
1
P-oo(2) =P — pog(z — 20) + §P0N2(2 — 20)° (3.4)

Nun wird eine Grofle p* definiert als Differenz des Druckes in einem Punkt
P in der Hohe z auf der Stromlinie (vgl. Abb. 3.1) und in derselben Hohe
in & = —oo, d.h. also es ist p* = p(2) — p—_oo(2). Bei konstantem Wind U
stromauf des Berges folgt aus den obigen Gleichungen

2
u? = —p—p* — N%p? 4 U? (3.5)
0
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Einen Ausdruck fir p* erhédlt man auch durch Integration der hydrosta-
tischen Gleichung fiir die welleninduzierte Storung der Dichte p’ iber die
gesamte Luftséule oberhalb des Punktes P

o0 (oo}
p* = g/ pldz = p0N2/ ndz (3.6)
z z

Formuliert man das Integral auf Flachen konstanter Dichte, erhélt man we-
gen dz = dzy + dn

o 0
p* = poN? (/ ndzo +/ ndn) (3.7)
Z0 n

Nun lasst sich Gl. (3.5) folgendermafien darstellen
u? = —2N?I, + U? (3.8)

wobei die Abkiirzung

I :/ ndzg (3.9)
20

gewihlt wurde. Einen Staupunkt (v = 0) erhélt man, wenn fiir das Integral
I, =U?/2N? (3.10)

erfillt ist. Stagnation ist generell zu erwarten, wenn v minimal wird. Ent-
sprechend Gl. (3.8) ist dies bei konstantem U und N gegeben, wenn I,
maximal wird. Eine notwendige Bedingung dafiir ist, dass

0 1 0 / ndz) =0 (3.11)

Daher ist mit Stagnation zu rechnen, wenn die Bedingung
n=20 (3.12)

erfilllt wird, d.h. wenn eine ausgelenkte Stromlinie wieder zuriick in ihre
Ausgangshohe gelangt. Der Abb. 3.1 entnimmt man, dass fiir Staupunkte
A und B Gl (3.12) erfiillt ist. Die Frage, wann Gl. (3.10) erfiillt ist, kann
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nur beantwortet werden, wenn die Auslenkungen der Stromlinien in der Ge-
birgswelle bekannt sind. Um diese zu berechnen, greift Smith auf die lineare
Theorie zuriick. Dies ist in gewisser Weise inkonsistent, da die Ableitung
der Gl. (3.10) ohne Linearisierung erfolgt. Aufierdem ist die lineare Theorie,
wie bereits angemerkt wurde, bei entsprechend grofien dimensionslosen Ho-
hen nur noch eingeschrénkt giiltig. Zur Orientierung lésst sich immerhin ein
Diagramm der Regime hydrostatischer Stromungen erstellen, das in Abb.
3.2 fiir glockenférmige Hiigel der Form

h
(1+ (z/a)? + (y/b)?)**

T(2,y) = (3.13)

gilt. Das Diagramm ist leicht verdndert aus Smith (1989a) entnommen. Dar-
gestellt sind fiir verschiedene horizontale Aspektverhéltnisse b/a die kriti-
schen dimensionslosen Hohen NA /U, fiir die erstmals ein Staupunkt A oder
B in einer reibungsfreien Atmosphére auftritt. Bei b/a < 1 tritt der Stau-
punkt B bei kleinerem Nh/U auf als der Staupunkt A. Dadurch wird die
Stromung modifiziert, so dass eine Aussage iiber das Eintreten eines Stau-
punktes A nicht ohne weiteres moglich ist. Bei b/a > 1 tritt ein Staupunkt A
bei kleinerem Nh/U auf als ein Staupunkt B. Die Stromung wird ebenfalls
modifiziert. Fiir b/a — oo, d.h. fiir sehr breite Hiigel, wird der dritte Term
im Nenner von Gl. (3.13) sehr klein. Die Stromung verhélt sich dann wie
iiber zweidimensionalen Hiigeln. Entsprechend der Abb. 3.2 fillt die kriti-
sche dimensionslose Hohe fiir grofle Aspektverhéltnisse mit einem Wert von
etwa 0,6 allerdings deutlich kleiner aus als der weiter oben zitierte Wert von
0,85 aus dem Ansatz von Long.

Bei Nh/U > 0,5 treten im bodennahen Lee eines dreidimensionalen Hii-
gels verschiedene Stromungsphdnomene auf, die hier nicht detailliert dis-
kutiert werden. Festzuhalten ist jedoch, dass sich eine turbulente Nach-
laufstromung sowie Leewirbel ausbilden, die sowohl in Tank- und Wind-
kanalexperimenten (z.B. Hunt und Snyder, 1980) als auch in zahlreichen
numerischen Simulationen (z.B. Smolarkiewicz und Rotunno, 1989, 1990;
Schéar und Smith, 1993; Smith und Grgnas, 1993; Adrian, 1994; Schéar und
Durran, 1997; Rotunno et al., 1999) untersucht werden. Aufgrund der tur-
bulenten Nachlaufstromung, der Leewirbel sowie durch weitere nichtlineare
Effekte in der Gebirgswelle wird die Stromung am Berg einschliellich der
Ausbildung der Staupunkte A und B modifiziert. Mit numerischen Simula-
tionen wiederholten Bauer et al. (2000) die Berechnungen von Smith (1990),
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3.1 Grundlagen

Abbildung 3.2: Diagramm der Regime einer hydrostatischen Strémung iiber
einem glockenférmigen Hiigel. Die ausgezogenen Kurven A und B geben die
dimensionslose Hohe Nh/U in Abhéngigkeit vom Aspektverhéltnis b/a wie-
der, bei der ein Staupunkt A oder B erstmals auftritt. Nach Smith (1989a).

wobei sie jedoch eine nichthydrostatische, kompressible und reibungsfreie
Stromung vorgaben. Thren Ergebnissen zufolge tritt der Staupunkt A fiir
b/a = 1 bereits bei Nh/U = 1,15 auf, wihrend ein Staupunkt B erst ab
Nh/U = 1,4 festgestellt wird. In Ubereinstimmung mit Ergebnissen von
Smith und Grenas (1993) bricht die Gebirgswelle also oberhalb des Ber-
ges, bevor eine Stagnation der Stromung im Luv des Berges einsetzt. Fiir
b/a > 1 stimmen die Ergebnisse von Bauer et al. (2000) in Grundziigen mit
dem Diagramm von Smith (1990) iiberein.

Um stark nichtlineare Effekte auszuschliefen und somit die wirksamen
Mechanismen in moéglichst reiner Form analysieren zu kénnen, werden im
Folgenden Stréomungen besonders fir den speziellen Fall b/a — oo und bei
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Kapitel 3 Orographische Effekte in geschichteten Strémungen

dimensionslosen Hohen betrachtet, die so klein sind, dass noch kein Wel-
lenbrechen auftritt. Der Einfluss einer atmosphérischen Grenzschicht bzw.
einer Atmosphére aus mehreren Schichten unterschiedlicher Stabilitat auf
die wellenférmige Stromung wird an geeigneter Stelle diskutiert.

3.2 Lineare Theorie

3.2.1 Die grundlegenden Gleichungen

Zur Beschreibung orographisch induzierter Schwerewellen fiir hinreichend
kleine Kennzahlen Nh/U wird ein lineares Gleichungssystem fiir eine hori-
zontal homogene, reibungsfreie und trockene Stromung aufgestellt. Die ho-
rizontale Langenskala, fiir die das Gleichungssystem giiltig sein soll, wird so
gewahlt, dass Effekte durch die Erdrotation von untergeordneter Bedeutung
sind. Auflerdem wird angenommen, dass die Luftpartikel weder Warme noch
Masse mit ihrer Umgebung austauschen und auch sonst keine zusétzlichen
Wiérmequellen in der Stromung vorhanden sind.

Ausgangspunkt zur Herleitung der linearen Gleichungen in einem kartesi-
schen Koordinatensystem bilden somit die Euler’schen Bewegungsgleichun-
gen, die Kontinuitétsgleichung und die Adiabatengleichung in der Form

dv 1

— 4+ - k= 14

7 +pr+g 0 (3.14)
1dp
i v = q
o dt +V.v (3.15)
1dp 1dp
i e Nl
yp dt  pdt 0 (3.16)

Dabei bezeichnen v = (u,v,w) den Geschwindigkeitsvektor mit den hori-
zontalen Komponenten w und v und der vertikalen Komponente w, p die
Dichte, p den Druck, g die Schwerebeschleunigung, k den vertikalen Ein-
heitsvektor und v = ¢,/c, den Quotienten der spezifischen Warmen bei
konstantem Druck bzw. bei konstantem Volumen.

Jede Variable in den Gln. (3.14) - (3.16) wird nun als Summe aus ungestor-
tem Grundzustand und Perturbation dargestellt, wobei die Grundzustands-
groflen ausschliefllich Funktionen der Hohe sind. Die Vertikalgeschwindigkeit
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3.2 Lineare Theorie

im Grundzustand wird zu Null angenommen, so dass

u="U(z)+u v=V(z)+ w=uw'

p=po(z) +p p=po(z)+ ¢
Solange die Storgroflen klein gegen die Grundzustandsgrofien sind, kénnen
Produkte aus Storgrofien vernachléassigt werden. Unter Beriicksichtigung der

hydrostatischen Grundgleichung dpg/dz = —pog erhélt man dann das linea-
risierte Gleichungssystem

Du' aU , 10p"

— =0 3.17
Dt + dz " po Ox ( )

Dy dv , 1oy
— ——— =0 3.18
Dt + dz " po Oy ( )

Dw 10p g ,
—— 4+ =p =0 3.19
Dt 00z T’ (319

1 Dy 1d

P vy =0 (3.20)

po Dt~ po dz
1 Dy 1Dy [(1d
P p (po+g>w,_0

— =P S 2P 3.21
po dz 2 (3.21)

In den linearisierten Gleichungen ist die individuelle Ableitung durch den
Operator D/Dt = 9/0t + U9 /0x + VO/y gegeben. Ferner ist durch ¢ die
Schallgeschwindigkeit im Grundzustand mit ¢* = ypg/po definiert. Unter
Beriicksichtigung der Zustandsgleichung py = poRTy erhilt man die Schall-
geschwindigkeit auch durch ¢ = yRT}, mit der spezifischen Gaskonstanten
fiir trockene Luft R und der Temperatur des Grundzustandes Tp.

Um eine geeignete Gleichung zur Berechnung orographisch induzierter
Schwerewellen zu erhalten, wird das Gleichungssystem (3.17) - (3.21) noch
einmal umformuliert, ohne dass dabei weitere Vereinfachungen vorgenom-
men werden. Dazu wird die folgende, beispielsweise von Gossard und Hooke
(1975) verwendete Variablentransformation durchgefiihrt

i = (po/py)/ v/ = (po/ps)'/*/ W = (po/pp)'/*w’
b= (po/po) 2 b= (po/pv) V2

wobei py die Dichte des Grundzustandes in der Bezugshéhe z = 0 darstellt.
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AufBlerdem wird die Dichte p aus den Gleichungen eliminiert, so das

Di  dU . 10p_,

DT e s (3:22)
%ﬁ+%w+i%§:o (3.23)
(£;+N2>w+;; (§Z+F)ﬁ=0 (3.25)

Hierin ist N die Brunt-Viisala-Frequenz und I' der Eckart-Koeffizient! mit

Ldpy g L dpy g
Nl=¢g|— 4+ 2 I'=———+4+ = 3.26
g(po dz * 2 2p0 dz + c2 (3.26)

Aus den Gln. (3.22) - (3.24) erhélt man durch Elimination von @ und ¢

1 /1 D? s\ . D [0 . av .
o (Fom-w)oe 5 (1) a- (@9 om0 o

Die Gln. (3.25) und (3.27) stellen ein vollstandiges Gleichungssystem zur Be-
schreibung linearer Wellenphédnomene dar (vgl. Gossard und Hooke, 1975).

3.2.2 Die Gebirgswellengleichung

Bei einer Diskussion orographisch induzierter Schwerewellen, deren Aus-
breitungsgeschwindigkeit deutlich unterhalb der Schallgeschwindigkeit liegt,
kann der erste Term in Gl. (3.24) unberiicksichtigt bleiben (vgl. Gossard und
Hooke, 1975; Smith, 1979). Damit entfillt auch der entsprechende Term in
Gl. (3.27). In diesem Fall erhélt man aus den Gln. (3.25) und (3.27) durch
Elimination von p folgende zentrale Gleichung zur Beschreibung der Stérung
des Grundstroms durch eine Gebirgswelle

D2

) D (d*V dv
D—ﬂ(v2—F2)w+N2V%w— (

A +2Fdz> Vpth =0 (3.28)

Tnach Eckart (1960)
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3.2 Lineare Theorie

In dieser Gleichung werden nun diejenigen Terme ersatzlos gestrichen, die
den Eckart-Koeffizienten beinhalten. Demzufolge werden sowohl der ver-
tikale Dichtegradient des Grundstroms als auch die Kompressibilitit g/c?
nur noch in Zusammenhang mit Auftriebskréiften berticksichtigt. Eine solche
Néherung wird daher haufig auch als Boussinesq- Approximation bezeichnet
(vgl. ebenfalls Gossard und Hooke, 1975; Smith, 1979). Es folgt

2 2
% (V) + N*Vib — % (‘fl:; -vh) W =0 (3.29)

Betrachtet man ausschliellich stationére, zweidimensionale Stérungen in
einer z—z-Ebene, die in ausreichend grofler Entfernung stromaufwérts ver-
schwindend klein werden, erhélt man die Gleichung

0? 0%\ . N2 1d°U\ .

Hier tritt der Scorer-Parameter auf, der fiir N = konst. und U = konst.
durch (> = N2/U? gegeben ist. Diese Bedingungen werden im Folgenden
immer verwendet, so dass man Gl. (3.30) in der Form einer Helmholtz-
Gleichung formulieren kann zu

0*w 0%

w
2 = 31
o2 T2 TUW 0 (3.31)
Auflerdem erhélt man Gl. (3.24) in der Form
ot Ow
—+ —=0 3.32
oz (3.32)

Die Gln. (3.31) und (3.32) bilden in zahlreichen Studien den Ausgangspunkt
zur Analyse stationérer, zweidimensionaler Gebirgswellen. Nun lésst sich
eine Stromfunktion ¢ (z, z) definieren durch

U=——= W= %
0z - Ox
welche die Gl. (3.32) identisch erfiillt. Damit erhélt man Gl. (3.31) fiir Sto-
rungen, die in ausreichend grofler Entfernung stromaufwérts verschwindend
klein werden, in der Form
0% 0%

etz t =0 (3.34)

(3.33)
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Zur Losung der Gl. (3.34) werden zwei Randbedingungen benétigt. Am
unteren Rand soll die Stromung dem Geléande der Hohe z = 7(z) mit 7 — 0
fiir |x| — oo folgen. In z = 0 gilt dann in erster Néaherung fiir die Verti-
kalgeschwindigkeit @ = U(dr/dx). Fir die Stromfunktion folgt daraus die
untere Randbedingung

Y(x,z=0)=Ur(x) (3.35)

Am oberen Rand soll die Strahlungsbedingung erfiillt sein, d.h. dass mit
keiner Fourierkomponente der Wellenlosung Energie abwirts transportiert
werden darf. Diese Aussage ist analog dazu, dass der Transport von Wel-
lenenergie nur nach oben (vom Erdboden weg) erfolgen soll. Wie man im
Folgenden sehen wird, schrankt die Strahlungsbedingung die Losungsman-
nigfaltigkeit ein.
Zur Losung der Gln. (3.34) und (3.35) wird die Stromfunktion ¢ (z, )
durch das Fourierintegral
o0
Y(x,2) =U / 7 (k) e™m=etke (3.36)

— 00
dargestellt, mit der Fouriertransformierten

7 (k) ! / b 7(x) ek dy (3.37)

Einsetzen in Gl. (3.34) liefert die einfache Dispersionsrelation
m? =12 — k? (3.38)

mit der horizontalen Wellenzahl k£ und der vertikalen Wellenzahl m. Mit
der charakteristischen Lange a als einer typischen horizontalen Langenskala
und dem Verhéltnis U/N als einer typischen vertikalen Léingenskala der
Gebirgswellen erhdlt man die dimensionslosen Wellenzahlen k = ka und
m =mU/N (vgl. Adrian, 1994). AuBerdem erhélt man aus dem Quotienten
der Langenskalen die Froude-Zahl

U
Fr=— .
"= Na (3.39)
Gl. (3.38) lautet in dimensionsloser Form
m? =1— Frik? (3.40)
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3.2 Lineare Theorie

Fiir Fr > 1, d. h. fiir Berge mit a < U/N ist m? ~ —Fr2k2. Damit erhalt
man fiir Gl. (3.38) die zwei rein imaginiren Losungen m =~ =+ i|k|. Im Falle
des positiven Vorzeichens

m = ilk| (3.41)

werden sdmtliche Wellen mit zunehmender Hohe geddmpft. Im anderen Fall
erfolgt eine exponentielle Verstirkung der Wellenamplituden mit der Hohe,
die in der Natur nicht beobachtet wird (Smith, 1979).

Fiir F'r < 1, d. h. fiir Berge mit a > U/N folgt 7?2 ~ 1. Damit die an der
Orographie erzeugte Wellenenergie nach oben abgestrahlt wird, miissen im
Falle einer sinusférmigen Orographie die Linien konstanter Phase in der Ge-
birgswelle gegen die Grundstromrichtung geneigt sein (Smith, 1979). Diese
Bedingung ist erfiillt, wenn die vertikale Wellenzahl m dasselbe Vorzeichen
besitzt wie die horizontale Wellenzahl & (Phillips, 1984). Die Losung der
Gl. (3.38) lautet in diesem Fall also

m e l|k|/k (3.42)

Diese Losung entspricht der hydrostatischen Approximation, fir die der ers-
te Term in Gl (3.34) entfillt. Fiir eine hydrostatische Stromung gilt also
auch 9i/0z = [*1). Da der vertikale Gradient der Dichte des Grundstroms
sehr klein ausfallt, folgt daraus

ou’

oo~ (o] po)' 2 120 (3.43)

womit ein Zusammenhang zwischen dem Scorer-Parameter [, der Stromfunk-
tion v einer Gebirgswellenstromung und der welleninduzierten vertikalen
Windscherung hergestellt ist.

Wie in Kapitel 2 bereits ausfithrlich dargestellt wurde, hat die vertikale
Windscherung einen erheblichen Einfluss auf die Entwicklung konvektiver
Wolken. Bei gegebenem Scorer-Parameter | und bekannter Stromfunktion
1 kann die durch eine Gebirgswellenstromung induzierte vertikale Wind-
scherung nun mit Gl. (3.43) quantifiziert werden.

Ein weiterer wichtiger Parameter zur Charakterisierung konvektiver Wol-
kenentwicklung ist die CAPE, die sich aufgrund welleninduzierter Ande-
rungen der Temperatur iiber orographisch gegliedertem Gelédnde ebenfalls
dndert. Im Folgenden wird daher auch ein Zusammenhang zwischen wel-
leninduzierten Anderungen der Temperatur und der CAPE und den die
Gebirgswelle beschreibenden Grolen [ und v abgeleitet.
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Kapitel 3 Orographische Effekte in geschichteten Strémungen

Dazu wird die Adiabatengleichung noch einmal in der Form dln6/dt =0
fiir die potentielle Temperatur 6 angefiihrt. Mit der Zerlegung 6 = 6y(z) + 6’
und der Transformation 6 = (po/ps)*/20" erhilt man als linearisierte Form
der Adiabatengleichung

D (6 1 db,

— | = ——w =0 3.44

Dt <€0>+90 dZw ( )
Beriicksichtigt man die Brunt-Véiiséla-Frequenz nach Gl. (2.8), hier jedoch
ohne den virtuellen Temperaturzuschlag, erhdlt man aus der Adiabatenglei-

chung fiir eine stationére, zweidimensionale Stérung, die in ausreichender
Entfernung stromaufwirts verschwindend klein wird

0 /60 = —(U/9)(pv/po)"/* ¢ (3.45)

Eine Anderung der konvektiv verfiigharen potentiellen Energie (CAPE)
durch eine Variation der Umgebungsbedingungen zwischen dem Niveau frei-
er Konvektion (NFK) und dem Niveau ohne Auftrieb (NOA) ist ferner fir
kleine Stérungen der potentiellen Temperatur gegeben durch

. Hyoa ,
CAPE' = —g 0"/0 dz (3.46)

Hxrx

Fir bekannte Stromfunktionen einer hydrostatischen Stréomung lassen
sich nun anhand der Gln. (3.43), (3.45) und (3.46) die welleninduzierte ver-
tikale Windscherung und die Stérung der CAPE in einer Gebirgswelle nédher
charakterisieren.

3.2.3 Eine hydrostatische Losung fiir einen Hiigel

Im Folgenden wird die welleninduzierte vertikale Windscherung sowie die
welleninduzierte Storung der CAPE anhand einer hydrostatischen Lésung
fiir einen symmetrischen Bergriicken erlautert. Dieser sei durch die Funktion

1
T(x)=h T w/a?

mit A > 0 gegeben. Damit erhdlt man fiir die Stromfunktion die Losung

(3.47)

acos(lz) — zsin(lz)
a? + z?

Y(z,z) =Uha

(3.48)
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die in einer dhnlichen Form erstmals von Queney (1948) angegeben wird.
Die welleninduzierte vertikale Windscherung ist

o/ (z, z)

acos(lz) — zsin(lz)

= (N? 2p, 4
S (N2 V) (o o) e (3.49)
und fiir die relative Storung der potentiellen Temperatur gilt
0'(z, 2) 9 1 acos(lz) — xsin(lz)
2L = (N /2, 3.50
00(2) ( /g)(pb/pO) a a? + 12 ( )

Aufgrund des Faktors (py/po)'/? nehmen die Amplituden von Gl. (3.49) und
Gl. (3.50) mit der Hohe zu. Der Faktor (p,/po)'/? ist nur bei hochreichenden
Prozessen relevant. Bei Prozessen mit geringer vertikaler Ausdehnung kann
er unberiicksichtigt bleiben.

Im Folgenden werden die welleninduzierte vertikale Windscherung und
die Storung der CAPE in der unteren Troposphére betrachtet, so dass der
Faktor (py/po)'/? vernachlissigt werden kann.

Extrema der welleninduzierten vertikalen Windscherung liegen bei x = 0
mit Maxima in den Héhen jA. und Minima in den Hohen (j+1/2) ., mit der
vertikalen Wellenldnge A, = 27/l und den nichtnegativen ganzen Zahlen j.
In den Extrema ist der Betrag der vertikalen Windscherung

o

5| = NWh/U) (3.51)

ext

Extrema von 6’ /6y liegen ebenfalls bei = 0 mit Maxima in den Hohen
(j+1/2)\, und Minima in den Héhen j\, mit |0 /0p|oxt = N2h/g. Fiir z = 0
und Hohen (j + 1/4)A, ist 0u'/0z = 0 und ¢’ = 0. Entsprechend Gl. (3.46)
liefern Regionen mit 6’ /6y > 0 einen negativen Beitrag zur Stérung der CA-
PE, Regionen mit 6'/6y < 0 liefern einen positiven Beitrag. Nun l4sst sich
das Integral in Gl. (3.46) auch als eine Summe aus Integralen tiber Teilin-
tervalle darstellen, wobei jedes einzelne Teilintervall dadurch ausgezeichnet
sein soll, dass die Beitrage zur Stérung der CAPE im entsprechenden In-
tervall ausschliellich positiv oder ausschliellich negativ sind. GroBtmogliche
Teilintervalle werden durch die Héhen H; (j = 0,1,2,...) begrenzt, wobei
[H; = arccot(z/a) + jm, da in diesen Hohen jeweils ein Vorzeichenwechsel
von 0'/6y erfolgt. Fiir Intervalle (H;, H;41) erhélt man die welleninduzierte
Storung der CAPE durch Integration zu

CAPE/(z) = —2(~1)NUha (a® + 2*)~'/? (3.52)
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Beitriage benachbarter Teilintervalle heben sich gerade auf. Daher stellt die
Storung der CAPE in einem Teilintervall (H;, Hj,1) gleichzeitig ein Extre-
mum der Stérung der CAPE durch die Gebirgswelle an einem Ort x dar.
Bei x = 0 ist die Storung am stirksten mit dem Betrag

|CAPE'|oxs = 2U(Nh/U) (3.53)

Mit den Gln. (3.51) und (3.53) lassen sich nun Extrema der vertika-
len Windscherung sowie der Stérung der CAPE angeben, von denen ei-
nige in Tab. 3.1 aufgefiihrt sind. Fiir Konfigurationen mit N = 0,01s7!,
U=10ms ! bzw. U = 15ms~! und Nh/U = 0,5 ist in den Abbildungen
3.3 und 3.4 jeweils in (a) die potentielle Temperatur 6, in (b) die vertikale
Windscherung 0u’/0z und in (¢) die Storung der potentiellen Temperatur 6’
dargestellt, wobei 0y(z = 0) = 300 K gewahlt wurde. Die Intervalle (Hy, Hy)
mit §'/6y > 0 sind grau schattiert. In (d) ist CAPE’ fur die entsprechen-
den Hohenintervalle aufgetragen. Den Abbildungen entsprechend kann die
Ausbildung von konvektiven Wolken durch Schwerewellen {iber einem Berg-
riicken hauptséichlich aus zwei Griinden beeinflusst werden:

e zum einen ist die Stabilitdt in einer bodennahen Atmosphére durch
eine Gebirgswelle erhoht,

e zum anderen wird die CAPE durch die welleninduzierte Stérung in
einem Intervall (Hy, H;) iiber dem Bergriicken vermindert. Erst ober-
halb davon folgt eine Region mit erhéhtem Beitrag zur CAPE.

3.2.4 Eine hydrostatische Losung fiir ein Tal

Nachdem im vorigen Abschnitt der Fall eines Bergriickens betrachtet wurde,
folgt jetzt eine Analyse der Situation iiber einem Tal. Dazu werden ebenfalls
die Gln. (3.47) - (3.50) und (3.52) verwendet, wobei der Faktor (py/po)*/?
wiederum unberiicksichtigt bleiben soll. Im Unterschied zum Fall der Uber-
stromung eines Bergriickens ist nun h < 0, weshalb sich die Vorzeichen in
den entsprechenden Losungen umkehren. Maxima von 6'/6y und Minima
von Ju'/0z liegen nun in den Hoéhen jA., Minima von 6'/6y und Maxima
von Ou’/0z liegen in den Hohen (j + 1/2)).. Konventionsgeméfl werden die
dimensionslose Hohe sowie das vertikale Aspektverhaltnis nun durch ihre
Betrége |Nh/U| und |h/a| angegeben. Die Gln. (3.51) und (3.53) werden
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Tabelle 3.1: Einige Extrema der welleninduzierten vertikalen Windscherung
und der Stérung der CAPE bei typischen Werten von N, h und U

N U NhU |0d/07es  |CAPE |on;

s7! ms™! st Jkg™!
0,008 08 0,004 64
0,010 10 0,5 0,005 100
0,012 12 0,006 144
0,008 12 0,004 144
0,010 15 0,5 0,005 225
0,012 18 0,006 324

ebenfalls mit dem Betrag der dimensionslosen Hohe formuliert zu

ou’

APE'| ot = 2U%|Nh
|C lext = 2U|Nh/U| 9%

= N|Nh/U| (3.54)

ext

Analog zu den Abbildungen von Strémungen iiber Bergriicken ist in den
Abbildungen 3.5 und 3.6 in (a) die potentielle Temperatur 6, in (b) die ver-
tikale Windscherung du’/9z und in (c) die Storung der potentiellen Tempe-
ratur 0’ fir verschiedene Stromungen tiber Télern dargestellt. Die Intervalle
(Hp, Hy), nun mit 6’ /6y < 0, sind grau schattiert. In (d) ist CAPE' fiir die
entsprechenden Hohenintervalle aufgetragen. Die Stromungen sind wieder-
umdurch N = 0,01s71, U = 10ms~ ! bzw. U = 15ms~ ! und |[Nh/U| = 0,5
charakterisiert, auflerdem ist 6p(z = 0) = 300 K. Den Abbildungen entspre-
chend kann die Ausbildung von konvektiven Wolken durch Schwerewellen
iiber einem Tal hauptséachlich aus zwei Griinden beeinflusst werden:

e zum einen ist die Stabilitat in der bodennahen Atmosphére durch eine
Gebirgswelle abgesenkt,

o zum anderen ist der Beitrag zur CAPE in einem Intervall (Hy, Hy)
iiber dem Tal erhéht. Erst oberhalb davon folgt eine Region mit klei-
nerem Beitrag.

131



Kapitel 3 Orographische Effekte in geschichteten Strémungen

12, : . B

5

T T U.002 T T UUUZ T
I ——
b 0\\00'004>
F 0w Oozi—/o 00 1
~0.002 T o—
0.

=0.002.

- ~0.004 < \ B
.0
r (’0'002\\0\&2—/ % A
.002 SQQ:E E-OOZE o—
T

05|

1/2

z/h

0
1

CAPE’ in J/kg

x/a

Abbildung 3.3: (a) Potentielle Temperatur § in K, (b) vertikale Windsche-
rung Ou’/0z in s~! und (c) Stérung der potentiellen Temperatur 6’ in
K in einer hydrostatischen Strémung tiber einem Bergriicken. Das Inter-
vall (Ho, Hy) fiir / > 0 ist grau unterlegt. Der Beitrag dieser Region zu
CAPE' ist in (d) aufgetragen. Die Anstromung erfolgt von links mit einer
Windgeschwindigkeit von U = 10ms~!. AuBerdem sind N = 0,01s~! und
Nh/U = 0,5. Die vertikale Wellenlédnge betriagt damit A, ~ 6,3 km.
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Abbildung 3.4: Wie Abb. 3.3 mit U = 15ms~!. Die vertikale Wellenlinge
betragt in diesem Fall A, ~ 9,4 km.
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Abbildung 3.5: Wie Abb. 3.3, jedoch fiir ein Tal mit |[Nh/U| = 0,5. Die
vertikale Wellenldnge betragt A\, ~ 6, 3 km.
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Abbildung 3.6: Wie Abb. 3.3, jedoch fiir ein Tal mit |[Nh/U| = 0,5 bei
U = 15ms~!. Die vertikale Wellenlinge betriigt A, ~ 9,4km.
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3.2.5 Eine weitere hydrostatische Losung

Mit den oben angegebenen Methoden lésst sich die Analyse von Gebirgs-
wellen mit kleinen Amplituden auf eine Folge symmetrisch angeordneter
Bergriicken oder Téler ausdehnen. Nachfolgend wird der Fall einer hydro-
statischen Stromung {iber einem Tal diskutiert, das von zwei Bergriicken
flankiert wird. Die Funktion 7(z) sei zu diesem Zweck gegeben durch

Q¢
— hay =" 4p
(@) = Mt G+ heas (ai n

ap ap
E P b)2> (8:55)

mit den Konstanten h; und a; sowie hy und ap, welche die Hohen und die
charakteristischen Langen des Tals bzw. der Bergriicken angeben sowie dem
Parameter b, durch den der horizontale Abstand der Bergriicken von der Tal-
sohle vorgegeben wird. Die entsprechende Losung der Stromfunktion lautet

at cos(lz) — xsin(lz)

W(x, z) = Uhpay 5 5 + Uhyay,
ai —x
apcos(lz) — (z — b)sin(lz)  apcos(lz) — (z + b) sin(lz)
X 2 —p)2 2 2
a; + (z—b) a; + (z+0b)

(3.56)

Losungen fiir die vertikale Windscherung sowie fiir die Stérung der CAPE
erhilt man wie in den vorhergehenden beiden Abschnitten. Fiir sehr grofie
Absténde b verhélt sich die Stérung analog einer solchen iiber einzelnen
Bergriicken oder Télern mit den effektiven Hohen hj bzw. h;. Bei kleineren
Absténden b tiberlagern sich sowohl Orographie als auch Gebirgswellen li-
near. Die effektiven Hohen der Bergriicken bzw. des Tals sind fiir diese Falle
aus Gl (3.55) zu bestimmen. Gl. (3.54) behilt ihre Giiltigkeit bei, wobei
fir h die entsprechenden effektiven Hohen der Bergriicken bzw. des Tals
anzugeben sind.

In Abb. 3.7 sind die Felder (a) der potentiellen Temperatur 6, (b) der
vertikalen Windscherung du’/9z und (c) der Stérung der potentiellen Tem-
peratur 0’ fiir eine Stromung iiber der vorgegebenen Orographie dargestellt.
Zusammenhéngende Regionen mit 6’/ < 0 sind gegeniiber Regionen mit
0" /09 > 0 durch graue Schattierung hervorgehoben. In (d) ist CAPE’ fiir die
entsprechenden Regionen eingetragen. Der ungestorte Zustand der Atmo-
sphire ist durch N = 0,01s™! und U = 10ms~! gegeben. Die Geometrie
des Geldndes ist durch hy, = 610m, hy = —745m, a, = a; = 20km und
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Abbildung 3.7: Wie Abb. 3.3, jedoch fiir eine hydrostatische Stromung iiber
einem Tal, das von zwei Bergriicken flankiert wird. Zusammenhéngende Re-
gionen Il mit 6’ /6y < 0 sind durch graue Schattierung abgehoben. Der
Beitrag einer Region Iy sowie einer Region II; zur Stérung der CAPE ist

jeweils in (d) aufgetragen.
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b = 40km charakterisiert, so dass der Betrag der effektiven Hohe sowohl
fiir die Bergriicken als auch fiir das Tal bei etwa 500 m liegt. Die vertikale
Wellenlénge der Storung betrigt wiederum etwa 6,3 km. Fiir diese Konfigu-
ration erhalt man den Betrag der grofftmoglichen Stérung der CAPE einer-
seits iiber den Bergriicken und andererseits iiber der Talsohle zu 100 J kg ™!
und den Betrag der gréftmaoglichen vertikalen Windscherung zu 0,005s71.
Der Abbildung entsprechend kann die Ausbildung von konvektiven Wolken
durch Schwerewellen im Bereich der Talsohle analog zum vorher geschil-
derten Fall fiir h < 0 und im Bereich der Bergkuppen analog zum frither
geschilderten Fall fiir A > 0 beeinflusst werden.

In Abb. 3.7 erkennt man auflerdem die riickwértige Neigung der Phasen-
linien in der Gebirgswelle sehr gut. Diese wurde zur Losung der Gl. (3.38)
gefordert. Sie entsteht, wenn die vertikale Wellenzahl m das selbe Vorzei-
chen besitzt wie die horizontale Wellenzahl k. Wie beispielsweise Smith
(1979) zeigt, ist sie eine notwenige Voraussetzung dafiir, dass der Trans-
port von Wellenenergie nur vom Erdboden weg erfolgt und entspricht daher
der Strahlungbedingung.

3.3 Quasi-zweidimensionale Simulationen

Im letzten Abschnitt wurde die lineare Theorie angewandt, um Aussagen
zu einer Variation der CAPE und der vertikalen Windscherung in Strémun-
gen iiber zweidimensionalen Hiigeln und Télern abzuleiten. In den folgenden
Abschnitten werden die analytischen Lésungen durch numerische Modellsi-
mulationen ergénzt. In Abschnitt 3.3.1 werden den analytischen Ergebnis-
sen Resultate aus numerischen Simulationen gegeniibergestellt, wobei am
unteren Modellrand eine Gleitbedingung vorgegeben wird. Abschnitt 3.3.2
behandelt den Einfluss der Geometrie der Hindernisse auf die Stérung der
CAPE und der vertikalen Windscherung. Am unteren Rand des Modells
wird dann eine Haftbedingung eingefiihrt und die Auswirkung einer durch
die Bodenreibung hervorgerufenen Grenzschicht auf eine Gebirgswelle disku-
tiert (Abschnitt 3.3.3). SchlieBlich werden Dreischichtenstréomungen betrach-
tet, in denen die Stabilitdt der Atmosphére mit der Hohe variiert (Abschnitt
3.3.4) und zuletzt wird das Verhalten der Stromung {iber einem Doppelberg
mit eingeschlossenem Tal untersucht (Abschnitt 3.3.5). Die Modellstudien
bleiben insgesamt auf Falle mit ausreichend kleinen dimensionslosen Héhen
beschrankt, fiir die keine Staupunkte in der Strémung auftreten.
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3.3.1 Modellverifikation

Zunéchst wird tiberpriift, ob das numerische Modell die analytischen Re-
sultate reproduziert. Dies kann nur fiir spezielle Konfigurationen der Mo-
dellatmosphére erfolgen, die mit den Annahmen, die bei der Ableitung der
Gebirgswellengleichung getroffen werden, gut iibereinstimmen sollen. Wie
bereits ausfithrlich dargestellt, wurden die analytischen Loésungen fiir ei-
ne reibungsfreie Strémung bei Vernachlédssigung der Erdrotation abgelei-
tet. Eine reibungsfreie Stromung wird in KAMM2 durch Anwendung einer
Gleitbedingung am unteren Modellrand gewéhrleistet; eine atmosphérische
Grenzschicht wird zunéchst nicht beriicksichtigt. Effekte der Erdrotation
konnen vernachléssigt werden, solange fiir die Rossby-Zahl Ro = U/ fa mit
dem fiir mittlere Breiten typischen Coriolis-Parameter f ~ 1 x 10~ 4s~!
die Bedingung Ro > 1 erfiillt ist. Die analytischen Losungen sind ferner
ausschliefllich fiir eine lineare und hydrostatische Stromung giiltig. Solange
Nh/U < (Nh/U), ist (siche Abschnitt 3.1), kann in numerischen Simula-
tionen von einer linearen oder schwach nichtlinearen Stromung ausgegangen
werden. Auflerdem verhélt sich die Stromung fiir F'r < 1 ndherungsweise
hydrostatisch. Solange ferner Gebirgswellen untersucht werden, deren ver-
tikale Wellenldngen nicht zu grof sind und solange die Untersuchungen auf
den unteren Teil der Atmosphére beschrankt bleiben, fillt eine Zunahme der
Amplitude der Gebirgswellen mit zunehmender Hohe aufgrund des Faktors
(po/po)*/? kaum ins Gewicht. Bei den numerischen Simulationen mit dem
kompressiblen Modell KAMM?2 ist allerdings noch ein weiterer Aspekt zu
beachten, der in der Fernwirkung des Faktors (py/po)'/? begriindet liegt.
Da die Amplitude der Gebirgswelle aufgrund des Faktors (py/po)'/? mit
der Hohe zunimmt, kénnen Wellen in grofien Hohen brechen, obwohl die
gewéhlte dimensionslose Hohe Nh/U kleiner ist als die entsprechende kriti-
sche dimensionslose Hohe von 0,85, die im Abschnitt 3.1 fiir inkompressible
Stromungen angegeben wird. Brechende Wellen in der Hohe wirken jedoch
auf die Stromung zuriick. Daher sind die Ergebnisse der Simulationen direkt
von der gewahlten Hohe des Modellgebietes und von der Wirkungsweise und
Hohe der Dampfungsschicht am oberen Modellrand abhéngig.

Fir den Vergleich mit analytischen Losungen werden insgesamt 60 Si-
mulationen mit verschiedenen konstanten Profilen von U und N und ver-
schiedener Orographie durchgefiihrt. Die Orographie ist durch Gl. (3.47) fiir
verschiedene Hohen h 2 0 und charakteristische Léangen a berechnet. Die
Konfigurationen sind im Detail in Tab. 3.2 zusammengestellt. Fiir die Kon-
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figurationen 3A und 3C ist h > 0, fiir die Konfigurationen 3B und 3C ist
h < 0. Wie man der Tabelle entnimmt, werden die Simulationen fiir drei
unterschiedliche Stabilitdten N durchgefiihrt. In den Simulationen 3A und
3B bzw. 3C und 3D wird jedem N eine entsprechende Windgeschwindigkeit
U zugeordnet, so dass die vertikale Wellenlénge A\, der Gebirgswellen fiir alle
Simulationen 6,3 km bzw. 9,4 km betrigt. Fiir die charakteristische Lange a
werden 20km bzw. 30 km gewéhlt. Damit erhélt man fiir die Froude-Zahl
in allen Simulationen einen Wert von 0,05 und fir die Rossby-Zahl Werte
zwischen 4 und 6. Fiir jedes Paar von U und N werden Simulationen mit
den Hohen |h| = 100m,200m, ...,500m bzw. |h| = 150m,300m, ..., 750 m
durchgefiihrt. Fiir alle Simulationen wird ein horizontaler Gitterabstand von
1000m und ein vertikaler Gitterabstand von 500 m gewahlt, wobei die un-
terste Rechenfléche etwa 50m {iber der Geldndehohe liegt. Die Anzahl der
Gitterpunkte betrigt bei den Simulationen 3A und 3B 201 x 51 x 41, bei den
Simulationen 3C und 3D wird die Anzahl der Gitterpunkte in z-Richtung auf
301 erhoht. Die Ergebnisse aus den Simulationen 3A und 3B fiir (Ou’/02)ext
in der Hohe A, /2 (hier liegt das Extremum der welleninduzierten vertika-
len Windscherung) und fiir (CAPE')ey im Intervall (Hop, Hy) sind fiir den
dimensionslosen Zeitpunkt tU/a = 16,2 zusammen mit den entsprechenden
analytischen Ergebnissen in Tab. 3.3 dargestellt.

In sdmtlichen Féllen, in denen |h| = 100m ist, erhélt man fiir die Ex-
trema der welleninduzierten vertikalen Windscherung identische Werte aus
analytischen Rechnungen und KAMM2-Simulationen. Fir h < —100m fal-
len die Extrema der vertikalen Windscherung in den Simulationen insgesamt
geringfiigig schwicher aus als in den analytischen Losungen. Dagegen zeich-

Tabelle 3.2: Konfiguration der Parameter fiir die Simulationen 3A bis 3D

Nr. N U +Nh/U a Ro Fr X,

st m/s km km

3A/B0L - 3A/B05 0,008 08 01,...,05 20 4 005 63
3A/B11 - 3A/B15 0010 10 01,...,05 20 5 005 63
3A/B21 - 3A/B25 0,012 12 01,...,05 20 6 005 63
3C/D01 - 3C/D05 0,008 12 01,...,05 30 4 005 94
3C/D11 - 3C/D15 0010 15 01,...,05 30 5 005 94
30/D21 -~ 3C/D25 0012 18 01,...,05 30 6 005 94
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Tabelle 3.3: Ergebnisse der Simulationen 3A und 3B fiir den dimensionslosen
Zeitpunkt tU/a = 16,2 im Vergleich mit analytischen Losungen.

Analytisch KAMM2

Nr. h (0u')02)ext (CAPE)ext (00 /02)ext (CAPE')exs
m st Jkg™! st Jkg™!

3A01 100 -0,0008 -13 -0,0008 -10
3A02 200 -0,0016 -26 -0,0018 -22
3A03 300 -0,0024 -38 -0,0028 -34
3A04 400 -0,0032 -51 -0,0041 -47
3A05 500 -0,0040 -64 -0,0053 -60
3A11 100 -0,0010 -20 -0,0010 -18
3A12 200 -0,0020 -40 -0,0022 -38
3A13 300 -0,0030 -60 -0,0034 -58
3A14 400 -0,0040 -80 -0,0048 -80
3A15 500 -0,0050 -100 -0,0065 -104
3A21 100 -0,0012 -29 -0,0012 -28
3A22 200 -0,0024 -58 -0,0026 -57
3A23 300 -0,0036 -86 -0,0040 -89
3A24 400 -0,0048 -115 -0,0055 -121
3A25 500 -0,0060 -144 -0,0073 -159
3B01 -100 0,0008 13 0,0008 10
3B02 -200 0,0016 26 0,0014 19
3B03  -300 0,0024 38 0,0021 29
3B04  -400 0,0032 51 0,0028 38
3B05 -500 0,0040 64 0,0033 44
3B11  -100 0,0010 20 0,0010 17
3B12  -200 0,0020 40 0,0020 37
3B13  -300 0,0030 60 0,0028 53
3B14  -400 0,0040 80 0,0037 70
3B15  -500 0,0050 100 0,0047 90
3B21 -100 0,0012 29 0,0012 30
3B22  -200 0,0024 58 0,0023 57
3B23  -300 0,0036 86 0,0035 86
3B24  -400 0,0048 115 0,0047 111
3B25 -500 0,0060 144 0,0058 140
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Abbildung 3.8: In den Streudiagrammen sind die Simulationsergebnisse aus
Tab. 3.3 gegen die analytischen Losungen aufgetragen. Der RMSE (root
mean squared error) und die Regressionsgeraden mit Steigung, Achsenab-
schnitt und der relativen erklirten Varianz r? sind ebenfalls angegeben.

nen sich fir A~ > 100m in den Simulationen etwas stidrkere Extrema der
vertikalen Windscherung ab. Die Extrema der Stérung der CAPE fallen bei
h < 0 in den Simulationen generell etwas schwicher aus als in den analy-
tischen Rechnungen. Fiir A > 0 sind die Extrema der Stérung der CAPE
bei kleinen Hohen in den Simulationen etwas schwécher als in den ana-
lytischen Rechnungen und wachsen in den Simulationen mit zunehmender
Hohe des Dammes tendenziell etwas starker an. Insgesamt sind die Unter-
schiede jedoch gering. Dies entnimmt man auch den Streudiagrammen in
Abb. 3.8, in denen die Ergebnisse der Simulationen 3A und 3B aus Tab. 3.3
gegen die entsprechenden analytischen Losungen aufgetragen sind. In den
Abbildungen 3.9 (Bergriicken) und 3.10 (Tal) sind in (a) die potentiellen
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Abbildung 3.9: (a) Potentielle Temperatur 0 in K, (b) vertikale Windsche-
rung Ou’ /dz in s71, (c) Stérung der potentiellen Temperatur ¢’ in K und (d)
Storung der CAPE im Intervall (Hy, H;) fiir die Konfiguration 3A15. Die
dicken Linien représentieren die Ergebnisse aus Simulationen zum Zeitpunkt
tU/a = 16,2, die diinnen Linien geben die entsprechenden analytischen Lo-
sungen wieder. Die Anstromung erfolgt von links.
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Abbildung 3.10: Wie Abbildung 3.9, jedoch fiir die Konfiguration 3B15.
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Temperaturen 6, in (b) die vertikalen Windscherungen du’/dz, in (c) die
Storungen der potentiellen Temperatur 6’ und in (d) die Stérungen der CA-
PE im Intervall (Hy, H;) fiir die Simulationen 3A15 und 3B15 im Vergleich
zu den entsprechenden analytischen Losungen dargestellt. In den Teilab-
bildungen (a) erkennt man, dass die Isentropen hauptséichlich in groferer
Hoéhe in den Simulationen etwas stérker ausgelenkt sind als in den linearen
Losungen. In den Teilabbildungen (b) — (d) erkennt man, dass die Gebirgs-
wellen in der Simulation 3A15 iiber dem Hiigel etwas ins Lee verlagert sind,
in der Simulation 3B15 iiber dem Tal ist dieser Effekt nicht zu erkennen.
Insgesamt ist festzustellen, dass die Gebirgswellen in den Simulationen iiber
den Télern und tiber flachen Hiigeln eher schwécher ausgepragt sind als in
den analytischen Losungen. Uber hoheren Hiigeln sind die Gebirgswellen in
den Simulationen hingegen leicht verstirkt. Wie beispielsweise Olafsson und
Bougeault (1997) ausfiihren, wird eine Abschwiichung der Amplituden von
Gebirgswellen hauptséchlich durch die Wirkung der Erdrotation verursacht.
Dieser Effekt kann in den hier durchgefiihrten Simulationen nicht ausge-
schlossen werden, da die Bedingung Ro > 1 nur unzureichend erfiillt ist.
Aufgrund des Faktors (py/po)'/? fallen die Amplituden der Gebirgswellen
vor allem in der Hohe etwas starker aus, wie auch in den Abbildungsteilen
(a) erkennbar ist. Zu einer Verstdrkung der Amplituden iiber den Hiigeln
tragen ferner schwach nichtlineare Effekte bei, welche nach Lilly und Klemp
(1979) auch fiir eine Verlagerung der Wellen ins Lee verantwortlich sind. Die-
se Verlagerung aufgrund schwach nichtlinearer Effekte entspricht qualitativ
der Verlagerung der Gebirgswellen, die in der Abb. 3.9 zu sehen ist.

Die Ergebnisse aus den Simulationen 3C und 3D sind fiir den Zeitpunkt
tU/a = 16,2 zusammen mit den entsprechenden analytischen Ergebnissen
in Tab. 3.4 dargestellt. Die Simulationen 3C und 3D unterscheiden sich von
den Simulationen 3A und 3B durch hohere Geschwindigkeiten des horizon-
talen Grundstroms U und etwas groflere Betrdge von h. Die Betrége der
welleninduzierten vertikalen Windscherung fallen nun in allen Simulationen
grofler aus als in den analytischen Losungen. In den Simulationen wird da-
bei maximal das Eineinhalbfache der analytisch berechneten Werte erreicht.
Fir h > 0 bleiben die Unterschiede zwischen der welleninduzierten Stérung
der CAPE aus Simulationen und aus analytischen Rechnungen klein, wéh-
rend in den Simulationen fiir h < 0 teilweise deutlich géBere Werte als in
den entsprechenden analytischen Losungen auftreten. In einigen Simulatio-
nen erreichen die Extrema der Stérung der CAPE fast das Zweifache der
analytisch berechneten Werte. Dies entnimmt man auch den Streudiagram-
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Tabelle 3.4: Ergebnisse der Simulationen 3C und 3D fiir den dimensionslosen
Zeitpunkt tU/a = 16,2 im Vergleich mit analytischen Losungen.

Analytisch KAMM2

Nr. h (0u')02)ext (CAPE)ext (00 /02)ext (CAPE')exs
m st Jkg™! st Jkg™!

3C01 150 -0,0008 -29 -0,0010 -28
3C02 300 -0,0016 -58 -0,0020 -55
3C03 450 -0,0024 -86 -0,0031 -81
3C04 600 -0,0032 -115 -0,0043 -108
3C05 750 -0,0040 -144 -0,0056 -137
3C11 150 -0,0010 -45 -0,0012 -47
3C12 300 -0,0020 -90 -0,0025 -94
3C13 450 -0,0030 -135 -0,0038 -138
3C14 600 -0,0040 -180 -0,0053 -185
3C15 750 -0,0050 -225 -0,0073 =227
3C21 150 -0,0012 -65 -0,0015 -74
3C22 300 -0,0024 -130 -0,0030 -143
3C23 450 -0,0036 -194 -0,0046 =217
3C24 600 -0,0048 -259 -0,0064 -289
3C25 750 -0,0060 -324 -0,0090 -360
3D01  -150 0,0008 29 0,0010 30
3D02 -300 0,0016 58 0,0020 72
3D03  -450 0,0024 86 0,0030 114
3D04  -600 0,0032 115 0,0040 169
3D05  -750 0,0040 144 0,0047 207
3D11  -150 0,0010 45 0,0013 54
3D12  -300 0,0020 90 0,0025 115
3D13  -450 0,0030 135 0,0038 194
3D14  -600 0,0040 180 0,0051 285
3D15  -750 0,0050 225 0,0064 393
3D21 -150 0,0012 65 0,0015 84
3D22  -300 0,0024 130 0,0030 181
3D23  -450 0,0036 194 0,0048 302
3D24  -600 0,0048 259 0,0066 462
3D25  -750 0,0060 324 0,0082 616
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Abbildung 3.11: In den Streudiagrammen sind die Simulationsergebnisse
aus Tab. 3.4 gegen die analytischen Losungen aufgetragen. Der RMSE (root
mean squared error) und die Regressionsgeraden mit Steigung, Achsenab-
schnitt und der relativen erklirten Varianz r2 sind ebenfalls angegeben.

men in Abb. 3.11, in denen die Ergebnisse der Simulationen 3C und 3D aus
Tab. 3.4 gegen die entsprechenden analytischen Losungen aufgetragen sind.
AuBer bei der Storung der CAPE in den Simulationen 3C sind die syste-
matischen Abweichungen der Modellwerte von den analytischen Loésungen
offensichtlich. Dies wird durch die hohen Werte des RMSE unterstrichen.
Analog zu den Abbildungen 3.9 und 3.10 sind in den Abbildungen 3.12
(Bergriicken) und 3.13 (Tal) die Ergebnisse der Simulationen fiir die Félle
3C15 und 3D15 dargestellt. Den Teilabbildungen (a) entnimmt man, dass
die Isentropen in den Simulationen nun deutlich stérker ausgelenkt sind als
in den analytischen Losungen. In den Teilabbildungen (b) und (c) des Falls
3C15 (Abb. 3.12) erkennt man, dass das Intervall (Hy, H;) vor und iiber
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Abbildung 3.12: Wie Abbildung 3.9, jedoch fiir die Konfiguration 3C15.
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Abbildung 3.13: Wie Abbildung 3.9, jedoch fiir die Konfiguration 3D15.
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iiber dem Berg etwas gestaucht ist. Obwohl die Amplitude von €’ in der
Simulation starker ausgepragt ist als in den analytischen Rechnungen, fallt
daher der Unterschied zwischen den analytischen Ergebnissen und der Mo-
dellrechnung fiir (CAPE')cy in Abbildung (d) nur gering aus. Entsprechend
den Abbildungen (b) und (c¢) der Konfiguration 3D15 (Abb. 3.13) ist das
Intervall (Hy, Hq) direkt iiber dem Tal gestreckt. Zusammen mit einer ver-
starkten Amplitude der Storung der potentiellen Temperatur fiihrt dies zu
den deutlich ausgeprégteren Werten von CAPE’ in Abbildung (d). Aufgrund
der groferen vertikalen Wellenlédnge in den Féllen 3C und 3D wirkt sich der
Faktor (pp/po)'/? in den Simulationen insgesamt stérker aus als in den Simu-
lationen 3A und 3B. Da der Faktor (p/po)'/? nur auf die Amplitude, nicht
aber auf die Form der Gebirgswelle wirkt, sind Unterschiede zwischen den
analytischen Losungen und den Modellergebnissen auch bei den Simulatio-
nen 3C und 3D durch nichtlineare Effekte bedingt. Zu diesen Unterschieden
gehért die beobachtete lokale Anderung der Wellenlinge und in Anteilen
auch die groflere Amplitude der Gebirgswellen. Die Ursache der auftreten-
den nichtlinearen Wellenmoden ist hier nicht weiter identifiziert. Insgesamt
sind die nichtlinearen Moden in den Simulationen noch relativ schwach, so
dass die Gebirgswellen bei allen Simulationen tiber einen Zeitraum von meh-
reren Stunden néherungsweise stationér bleiben. Dies zeigt auch Abb. 3.14,
in der die zeitliche Entwicklung von (CAPE)ex und (Ou’/02)ex: fiir vier
repriasentative Simulationen dargestellt ist.

3.3.2 Asymmetrische Hindernisse

Jetzt werden statt der bisher geschilderten Félle, bei denen symmetrische
Hindernisse betrachtet wurden, solche mit asymmetrischen Hindernissen un-
tersucht. Dabei wird zwischen der charakteristischen Lénge des windzuge-
wandten Hanges a,, und der charakteristischen Lénge des windabgewand-
ten Hanges aq eines zweidimensionalen Hiigels unterschieden. Fiir solche
Hindernisse gibt es keine analytische Losung der Stromfunktion aus der li-
nearen Theorie mehr. Anhand entsprechender Losungen des Modells von
Long (1953) zeigen Baines und Granek (1990) jedoch fiir eine hydrostati-
sche Stromung, dass die kritische dimensionslose Hohe (Nh/U), mit zuneh-
mendem/abnehmendem Aspektverhéltnis a, /ags abnimmt/zunimmt. Es ist
also zu erwarten, dass sich bei einer Variation des Aspektverhéltnisses auch
in den folgenden Simulationen stérkere/schwichere Wellenamplituden als
im symmetrischen Fall ausbilden. Die Asymmetrischen Hindernisse werden
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Abbildung 3.14: Zeitliche Entwicklung der Extrema der Stérung der CAPE
und der vertikalen Windscherung fiir die Simulationen 3A15, 3B15, 3C15
und 3D15. Der Zeitpunkt tU/a = 16,2 ist gekennzeichnet.

durch die stiickweise zusammengesetzte Funktion

/(A (z/an)?) firz <0
s {h/(1 +(2/aq)?) fiir x>0 (3.57)

beschrieben. Ist a, /ag > 1, ist der windabgewandte Hang kiirzer und daher
auch steiler als der windzugewandte Hang. Bei a, /aq < 1 ist der windabge-
wandte Hang langer und flacher als der windzugewandte Hang. Diese For-
mulierung des unteren Randes der Stromung bietet sich an, um an spéterer
Stelle (Abschnitt 4.3) die Wechselwirkung zwischen Gebirgswellen und Cu-
muluskonvektion in verschiedenen Strémungen zu untersuchen. Der Einfluss
von Gebirgswelleneffekten kann dabei besonders gut separiert werden, wenn
durch unterschiedliche Werte von ay nur die Amplitude der Gebirgswelle
verdndert wird, alle anderen Bedingungen einschliefllich des Grundzustan-
des der Atmosphére, der Hohe der Hindernisse und ihre luvseitige Geometrie
unverdndert bleiben.

Fiir die Simulationen werden Konfigurationen verwendet, die in den Ta-
bellen 3.5 und 3.6 zusammengestellt sind. Insgesamt liegen 60 Simulationen
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mit verschiedenen konstanten Profilen von N und U sowie verschiedener
Geometrie der Hindernisse vor. In den Simulationen 3E und 3F (Tab. 3.5)
werden die Parameter N und U analog zu den Konfigurationen 3A und 3B
gewahlt, so dass die vertikale Wellenldnge in allen Simulationen 6,3 km be-
tragt. Fiir die Hohe h der Hindernisse werden 400 m und -400 m vorgegeben,
so dass die dimensionslosen Hohen in allen Simulationen 0,4 oder -0,4 be-
tragen. Fiir die charakteristische Lange a, werden 20km vorgegeben, die
charakteristische Lénge ay bekommt die Werte 80 km, 40 km, 20 km, 10 km
und 5km zugewiesen, so dass das Aspektverhéltnis a,/aq die Werte 0,25,
0,5, 1, 2 und 4 annimmt. In den Simulationen 3G und 3H (Tab. 3.6) werden
die Parameter N und U analog zu den Konfigurationen 3C und 3D gewahlt,
so dass die vertikale Wellenlédnge in diesen Simulationen 9,4km betragt.
Die Hohe h der Hindernisse wird mit 600 m und mit -600 m vorgegeben, so
dass die dimensionslosen Héhen in allen Simulationen abermals 0,4 oder -0,4
sind. Fiir die charakteristische Lange a,, werden 30 km und fiir die Lénge aq
120 km, 60km, 30km, 15km und 7,5km vorgegeben, so dass das Aspekt-
verhaltnis a,/aq wiederum die Werte 0,25, 0,5, 1, 2 und 4 annimmt. Die
Nummerierung erfolgt entsprechend den Vorgaben in den Tab. 3.5 und 3.6,
flir jedes Wertepaar U und N beginnend mit dem kleinsten Aspektverhalt-
nis a, /aq bis zum grofiten Aspektverhéltnis a,,/aq. Einige Simulationen aus
den Reihen 3E bis 3H sind identisch mit entsprechenden Simulationen aus
den Reihen 3A bis 3D. Zur Wahrung einer gewissen Ubersichtlichkeit in der
Auswertung werden diese hier erneut aufgelistet. Fiir alle Simulationen 3E
bis 3H wird ein horizontaler Gitterabstand von 1000m und ein vertikaler
Gitterabstand von 500 m gewéhlt. Die Anzahl der Gitterpunkte betrigt fiir
ay/ag > 1 in den Simulationen 3E und 3F 201 x 51 x 41, in den Simulationen
3G und 3H 301 x 51 x 41. Fiir a,,/aq < 1 wird die Anzahl der Gitterpunkte
fiir die Simulationen 3E und 3F auf 501 x 51 x 41 und fiir die Simulatio-
nen 3G und 3H auf 751 x 51 x 41 erhoht, damit das Modellgebiet fiir die
Simulationen mit verlangerten Leehdngen grof3 genug ist.

Die Ergebnisse aus den Simulationen 3E und 3F (Berge) fir (0u'/02)ext
in der Héhe \,/2 und fiir (CAPE')ey im Intervall (Hg, Hy) sind fiir den
dimensionslosen Zeitpunkt tU/a, = 16,2 in Tab. 3.5 dargestellt. Die Simu-
lationen zeigen tendenziell eine Zunahme der Betrdge von (0u'/0z)ext und
(CAPE')¢xt mit zunehmendem Aspektverhiltnis a,,/ag. Ausnahmen bilden
drei Simulationen, fir die A > 0 und a,,/aq = 4 ist. In diesen drei Simulatio-
nen fallen (Ou’/0z)exs und (CAPE')ey schwiicher aus. In zweien dieser Si-
mulationen sind die Extrema der vertikalen Windscherung und der Stérung
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Tabelle 3.5: Ergebnisse der KAMM2-Simulationen 3E und 3F zu asymme-
trischen Hindernissen fiir den dimensionslosen Zeitpunkt tU/a,, = 16, 2.

Nr. N U Nh/U ay/aqg (00 )02)ext (CAPE’)exs
s7! ms™! st Jkg™!

3E01 0,008 08 0,4 0,25 -0,0030 -32
3E02 0,008 08 0,4 0,50 -0,0030 -36
3E03 0,008 08 0,4 1,00 -0,0041 -47
3E04 0,008 08 0,4 2,00 -0,0044 -52
3E05 0,008 08 0,4 4,00 -0,0043 -50
3E11 0,010 10 0,4 0,25 -0,0033 -62
3E12 0,010 10 0,4 0,50 -0,0037 -67
3E13 0,010 10 0,4 1,00 -0,0048 -80
3E14 0,010 10 0,4 2,00 -0,0054 -89
3E15 0,010 10 0,4 4,00 -0,0047 -76
3E21 0,012 12 0,4 0,25 -0,0039 -100
3E22 0,012 12 0,4 0,50 -0,0044 -108
3E23 0,012 12 0,4 1,00 -0,0055 -121
3E24 0,012 12 0,4 2,00 -0,0061 -130
3E25 0,012 12 0,4 4,00 -0,0053 -114
3F01 0,008 08 -0,4 0,25 — —
3F02 0,008 08 -0,4 0,50 0,0025 35
3F03 0,008 08 -0,4 1,00 0,0028 38
3F04 0,008 08 -0,4 2,00 0,0030 45
3F05 0,008 08 -0,4 4,00 0,0034 53
3F11 0,010 10 -0,4 0,25 — —
3F12 0,010 10 -0,4 0,50 — —
3F13 0,010 10 -0,4 1,00 0,0037 70
3F14 0,010 10 -0,4 2,00 0,0039 81
3F15 0,010 10 -0,4 4,00 0,0044 97
3F21 0,012 12 -0,4 0,25 — —
3F22 0,012 12 -0,4 0,50 0,0043 103
3F23 0,012 12 -0,4 1,00 0,0047 111
3F24 0,012 12 -0,4 2,00 0,0051 127
3F25 0,012 12 -0,4 4,00 0,0056 149
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Tabelle 3.6: Ergebnisse der KAMM2-Simulationen 3G und 3H zu asymme-
trischen Hindernissen fiir den dimensionslosen Zeitpunkt tU/a,, = 16, 2.

Nr. N U Nh/U ay/aqg (0u'/02)ext (CAPE’)exs
st ms™! st Jkg™!

3G01 0,008 12 0,4 0,25 -0,0031 -76
3G02 0,008 12 0,4 0,50 -0,0036 -91
3G03 0,008 12 0,4 1,00 -0,0043 -108
3G04 0,008 12 0,4 2,00 -0,0041 -120
3G05 0,008 12 0,4 4,00 -0,0044 -131
3G11 0,010 15 0,4 0,25 -0,0041 -164
3G12 0,010 15 0,4 0,50 -0,0047 =177
3G13 0,010 15 0,4 1,00 -0,0053 -185
3G14 0,010 15 0,4 2,00 -0,0048 -196
3G15 0,010 15 0,4 4,00 -0,0048 -210
3G21 0,012 18 0,4 0,25 -0,0047 -270
3G22 0,012 18 0,4 0,50 -0,0055 -281
3G23 0,012 18 0,4 1,00 -0,0064 -289
3G24 0,012 18 0,4 2,00 -0,0057 -293
3G25 0,012 18 0,4 4,00 -0,0057 -312
3HO01 0,008 12 -0,4 0,25 0,0036 117
3H02 0,008 12 -0,4 0,50 0,0036 132
3H03 0,008 12 -0,4 1,00 0,0040 169
3H04 0,008 12 -0,4 2,00 0,0037 174
3HO05 0,008 12 -0,4 4,00 0,0033 155
3H11 0,010 15 -0,4 0,25 0,0048 217
3H12 0,010 15 -0,4 0,50 0,0048 235
3H13 0,010 15 -0,4 1,00 0,0051 285
3H14 0,010 15 -0,4 2,00 0,0051 322
3H15 0,010 15 -0,4 4,00 0,0053 354
3H21 0,012 18 -0,4 0,25 0,0060 348
3H22 0,012 18 -0,4 0,50 0,0061 377
3H23 0,012 18 -0,4 1,00 0,0066 462
3H24 0,012 18 -0,4 2,00 0,0071 564
3H25 0,012 18 -0,4 4,00 0,0077 663
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der CAPE schwécher als in den Simulationen mit symmetrischer Orogra-
phie, d.h. es findet nicht durchgingig eine Verstarkung der Gebirgswellen
durch eine Verkirzung des Leehanges statt. Aus den Simulationen 3F01,
3F11, 3F12 und 3F21 koénnen keine Ergebnisse abgeleitet werden, da die
Stromungen tiber den Télern durch Wellenstérungen, die am Ausstromrand
des Modells reflektiert werden, fundamental gedndert werden.

Fiir die Simulationen 3G und 3H (Tab. 3.6) zeigt sich im Wesentlichen
dasselbe Bild, nimlich eine Zunahme der Betriige von (CAPE’)qy mit zu-
nehmendem Aspektverhiltnis a,/aq. Bei (0u'/0z)exs sind Abweichungen
von dieser Tendenz festzustellen. In den Simulationen 3E und 3G ist gut
zu erkennen, dass die Anderung von (CAPE')qy mit zunehmendem a,,/aq
um so schwécher ausféllt, je stabiler die Atmosphére geschichtet ist. Dieser
Zusammenhang wird durch Abb. 3.15 verdeutlicht. In dieser Abbildung ist
fiir Simulationen mit jeweils identischen N, U, h und a, und Werten a,,/aq
von 0,25, 0,5, 1, 2 und 4 die Stérung der CAPE bezogen auf die Stérung der
CAPE in den symmetrischen Féllen (a,/aq = 1) aufgetragen. Die grofiten
Anderungen der Stérung der CAPE relativ zum symmetrischen Fall findet
man in den Simulationen 3GO01 sowie in 3G05. In den Simulationen 3GO01
bzw. 3G05 fallt das Extremum der Stérung der CAPE annéhernd gleich grof3
aus wie das Extremum der Stérung der CAPE aus den Simulationen 3C03
bzw. 3C05. Das bedeutet, dass die Extrema der Stérung der CAPE in einer
Stromung, die durch N = 0,008s™!, U = 12ms~! und a, = 30km cha-
rakterisiert ist, durch Variation der charakteristischen Lange des Leehanges
zwischen 7,5 km und 120 km bei A = 600 m in vergleichbarem Mafle gedndert
werden wie durch eine Variation der Hohe des Hindernisses zwischen 450 m
und 750m bei a,/aq = 1. Dennoch unterscheiden sich die Gebirgswellen
zum Teil deutlich, wie man der Abb. 3.16 entnimmt. Auf der linken Seite
dieser Abbildung sind die Simulationen 3G01 (h = 600 m und a,,/ag = 0, 25,
d. h. lang ausgezogener Leehang) und 3C03 (h = 450 m und a,/ag = 1, d. h.
symmetrischer Berg) aufgetragen, auf der rechten Seite sind die Simulatio-
nen 3G05 (h = 600m und a,/aq = 4, d.h. verkiirzter Leehang) und 3C05
(h = 750m und a,/ag = 1) dargestellt. Die Orographie ist jeweils fiir den
asymmetrischen Fall skizziert. In den linken Abbildungen fallt zunéchst auf,
dass die 316 K-Isentrope in einer Hohe von etwa 3/4 A, iiber dem Hindernis
im asymmetrischen Fall weniger aufgesteilt ist als im symmetrischen. Dies
deutet darauf hin, dass die kritische dimensionslose Hohe des asymmetri-
schen Berges grofier ausfillt als diejenige des symmetrischen, worauf schon
Baines und Granek (1990) hingewiesen haben. Auflerdem fallen die Storun-
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Abbildung 3.15: Stérung der CAPE in Abhéngigkeit von a,/aq bezogen
auf die Storung der CAPE in den symmetrischen Fillen (a,/aq = 1) aus
Simulationen fiir die Konfigurationen 3E und 3G bei tU/a,, = 16, 2.

gen der vertikalen Windscherung und der potentiellen Temperatur im Lee
des asymmetrischen Hindernisses etwas starker aus als im Lee des symmetri-
schen Hindernisses bei gleicher Entfernung zur Bergkuppe. Die Stérung der
CAPE ist daher im Lee des asymmetrischen Hiigels ebenfalls etwas stérker
als im Lee des symmetrischen Hiigels. Insgesamt bleibt der Unterschied der
Storung der CAPE zwischen den beiden dargestellten Konfigurationen je-
doch gering. In den rechten Abbildungen erkennt man, dass die Gebirgswelle
iiber dem asymmetrischen Hindernis eine kiirzere horizontale Ausdehnung
besitzt als die Gebirgswelle iiber dem symmetrischen Hindernis. Die Sto-
rung der CAPE fallt daher mit zunehmender Entfernung vom Berg sowohl
im Luv als auch im Lee deutlich schneller ab als im symmetrischen Fall.

In den Simulationen 3F und 3H (Tiler) fallen die Anderungen der Gréfie
(CAPE')¢yt mit zunehmendem a,/aq etwas anders aus als in den Simula-
tionen 3E und 3G. Analog zu Abb. 3.15 ist in Abb. 3.17 fiir Simulationen
mit jeweils identischen N, U, h und a, und Werten a,/aq von 0,25, 0,5,
1, 2 und 4 die Stérung der CAPE, bezogen auf die Stérung der CAPE im
symmetrischen Fall (a,/aq = 1) aufgetragen. Im linken Teil der Abbildung
erkennt man keine explizite Abhéngigkeit der Zunahme von (CAPE’)qy; bei
zunehmendem a,, /ag von der Stabilitit der Atmosphére. Dies trifft ebenso
fiir den rechten Teil der Abbildung bei a, /aq < 1 zu. Fir a,/aq > 1 zeigen
die Simulationen 3H allerdings eine klare Abhingigkeit: Uber den Télern fin-
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Abbildung 3.16: (al,a2) Potentielle Temperatur 6 in K, (b1,b2) vertikale
Windscherung du’/0z in s71, (c1,c2) Stérung der potentiellen Temperatur
0" in K und (d1,d2) Stérung der CAPE im Intervall (Hy, H;) fiir die Kon-
figurationen 3GO01 (dicke Linien) und 3C03 (diinne Linien) in der linken
Spalte und fiir die Konfigurationen 3G05 (dicke Linien) und 3C05 (dinne
Linien) in der rechten Spalte zum Zeitpunkt tU/a, = 16,2. Die unterlegte
Orographie entspricht den Konfigurationen 3G01 (links) und 3G05 (rechts).
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Abbildung 3.17: Storung der CAPE in Abhéngigkeit von a,/aq bezogen
auf die Storung der CAPE in den symmetrischen Féallen (a,/aq = 1) aus
Simulationen fiir die Konfigurationen 3F und 3H bei tU/a,, = 16, 2.

det die grofite Verstirkung von (CAPE')q nun allerdings in der stabileren
Schichtung statt. Zur weiteren Erlauterung sind in Abb. 3.18 verschiedene
Konfigurationen von Stromungen {iber unterschiedlichen Talformen zusam-
mengestellt. Auf der linken Seite der Abbildung sind die Simulationen 3H21
(h = —600m und a,/aq = 0,25, d.h. lang gestreckter Leehang) und 3D23
(h = —450m und a,/aq = 1) aufgetragen, auf der rechten Seite sind die
Simulationen 3H25 (h = —600m und a,/aq = 4, d.h. kurzer Leehang)
und 3D25 (h = —750m und a,/aq = 1) dargestellt. Aus den Abbildun-
gen (d1) und (d2) geht hervor, dass die Extrema der Stérung der CAPE
in einer Strémung iiber einem Tal, die durch N = 0,012s™!, U = 18 ms~!
und a, = 30km gekennzeichnet ist, durch Variation der charakteristischen
Lénge des Leehanges zwischen 7,5km und 120km bei h = —600m in ver-
gleichbarem Mafle gedindert werden wie durch eine Variation der Hohe des
Tals zwischen —450m und —750 m bei a, /aq = 1. Die Storung fillt in der
Konfiguration 3H21 insgesamt noch etwas stérker aus als in der Konfigura-
tion 3D23. Zur Konfiguration 3H25 ist anzumerken, dass sich die Wellen-
storung kaum iiber den kurzen, steilen Leehang des asymmetrischen Tals
hinaus ausbreitet. Die Stromlinien oberhalb des Tals verlaufen in dieser Si-
mulation steiler als in der Simulation 3D25. Dies deutet darauf hin, dass
der Betrag der kritischen dimensionslosen Hohe des asymmetrischen Tals
kleiner ausfallt als derjenige des symmetrischen Tals.
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Abbildung 3.18: Wie Abbildung 3.16, jedoch fiir die Konfigurationen 3H21
(dicke Linien) und 3D23 (diinne Linien) in der linken Spalte und fiir die
Konfigurationen 3H25 (dicke Linien) und 3D25 (diinne Linien) in der rechten
Spalte zum Zeitpunkt tU/a, = 16,2. Die unterlegte Orographie entspricht
den Konfigurationen 3H21 (links) und 3H25 (rechts).
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Die Modellstudien in den Abschnitten 3.3.1 (Modellverifikation) und 3.3.2
(asymmetrische Hindernisse) zeigen also folgendes: Fiir die vorgegebenen
Grundzusténde lassen sich die analytischen Losungen aus der linearen Theo-
rie fiir symmetrische Hindernisse mit dimensionslosen Hohen |[Nh/U| von
maximal 0,5 durch Modellsimulationen recht gut reproduzieren. Dies gilt
vor allem fiir den Parameter (CAPE')qy iiber Hiigeln, also bei A > 0. Die
auftretenden schwach nichtlinearen Eigenschaften der numerischen Losun-
gen fithren jedoch besonders in Stromungen {iber Télern, also bei h < 0, da-
zu, dass (CAPE')q deutlich gréfer ausfillt als in der linearen Losung. Die
Simulationen mit asymmetrischen Hiigeln zeigen im Wesentlichen die erwar-
tete Zunahme von (CAPE')q,; mit zunehmendem Aspektverhiltnis a, /aq.
Es konnte auBerdem festgestellt werden, dass die Anderung von (CAPE' )y
bei h > 0 in geringem Mafle von der Stabilitéit des Grundzustandes abhéngt.
Da die Simulationen insgesamt unter der Bedingung |Nh/U| < |Nh/U]|.
durchgefithrt wurden, kénnen keine quantitativen Angaben zum Verhalten
der kritischen dimensionslosen Hohe |[Nh/U|. bei unterschiedlichen Aspekt-
verhéltnissen a,/aq gemacht werden, so dass ein Vergleich der Ergebnisse
mit den Angaben von Baines und Granek (1990) nicht moglich ist.

Bisher wurde in allen Simulationen eine Gleitbedingung am unteren Mo-
dellrand vorgegeben. Bei den Simulationen im folgenden Abschnitt wird
nun mit einer Haftbedingung gerechnet. Dies hat zur Folge, dass eine tur-
bulente Grenzschicht am Boden entsteht. Wie sich das Wellenverhalten im
Unterschied dazu bei einer konvektiven Grenzschicht darstellt, wird dann
im Abschnitt 3.3.4 untersucht.

3.3.3 Haftbedingung und Grenzschicht

Bereits im Abschnitt 3.1 wird angemerkt, dass die Berticksichtigung einer
turbulenten Grenzschicht in numerischen Simulationen in der Regel zu mehr
oder weniger stark ausgepriagten Abweichungen des Stromungsverhaltens in
Gebirgswellen vom bisher diskutierten Muster fiihrt. So stellen beispielswei-
se Olafsson und Bougeault (1997) fest, dass das Stromungsmuster in einem
schwach nichtlinearen Wellensystem iiber einem einfachen Hiigel oberhalb
einer stabilen, geldndefolgenden Grenzschicht teilweise ndher an der linea-
ren Losung liegt, als dies in Simulationen ohne Grenzschicht der Fall ist. Die
héchsten Windgeschwindigkeiten im Lee treten Peng und Thompson (2003)
zufolge oberhalb der Grenzschicht auf, innerhalb der leeseitigen Grenzschicht
ist die vertikale Windscherung und damit auch die Produktion turbulenter
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kinetischer Energie besonders ausgeprigt. Um entsprechende Auswirkun-
gen einer Grenzschicht auch im Hinblick auf die Parameter (CAPE')q und
(0u' /02)ext angeben zu konnen, werden im Folgenden einige Simulationen
aus den vorhergehenden Abschnitten wiederholt, wobei von der Gleitbedin-
gung abgegangen und diese durch die Haftbedingung ersetzt wird, die Teil
der Grenzschichtparametrisierung in KAMM2 ist. Die Simulationen werden
allerdings nur fiir eine einzige, fiir Grasland typische Rauhigkeitsldnge von
zo = 0,03m durchgefiihrt. Die Umsetzung der Grenzschichtparametrisie-
rung in KAMM?2 wird bei Dotzek und Emeis (1994) beschrieben.

Im Folgenden werden 54 Simulationen zu verschiedenen Stromungen iiber
glockenférmigen Hindernissen bei h > 0 vorgestellt. Die Werte der dimen-
sionslosen Hohen liegen in diesen Simulationen zwischen 0,4 und 0,6. Die
Simulationen werden fiir symmetrische und asymmetrische Hiigel durch-
gefiihrt, wobei fiir das Aspektverhéltnis a,/aq Werte von 0,25, 0,5 und 1
vorgegeben werden. Die Konfigurationen sowie die Ergebnisse dieser Simu-
lationen sind in den Tabellen 3.7 und 3.8 fiir den dimensionslosen Zeitpunkt
tU/a,, = 16,2 zusammengestellt. Die Konfigurationen 3J (Tab. 3.7) sind an
den Konfigurationen 3A und 3E orientiert, d. h. fiir diese Simulationen sind
ay = 20km und N und U so aufeinander abgestimmt, dass A\, = 6,3 km ist.
Die Konfigurationen 3K (Tab. 3.8) orientieren sich an den Konfigurationen
3C und 3G, so dass hier a, = 30km und A\, = 9,4 km ist.

Gegentiber entsprechenden Simulationen ohne eine Grenzschicht fallen die
Betriige von (0u’/0z)ext und (CAPE')ey in Simulationen mit Grenzschicht
iiber symmetrischen Hiigeln kleiner aus. Mit zwei Ausnahmen sind die Betra-
ge von (CAPE')qy zudem etwas kleiner als die entsprechenden analytischen
Losungen. Die Betrdge von (0u’/0z)ex sind hingegen mit einer Ausnah-
me noch etwas grofler als die analytischen Losungen. Insgesamt liegen die
Extrema der Storung der CAPE aus Simulationen mit Haftbedingung im
symmetrischen Fall (a,/ag = 1) ndher an den linearen Losungen als die Er-
gebnisse aus Simulationen ohne Haftbedingung. Dies entnimmt man auch
den Streudiagrammen in Abb. 3.19. In diesen Diagrammen sind die Ergeb-
nisse der Simulationen 3J und 3K aus den Tabellen 3.7 und 3.8 gegen die
entsprechenden analytischen Losungen aufgetragen. Die Regressionsgerade
fir die Storung der CAPE fallt bei einer hohen relativen erklarten Vari-
anz von 2 = 0,99 praktisch mit der ersten Winkelhalbierenden zusammen,
auferdem ist der Wert des RMSE gering. Die welleninduzierte vertikale
Windscherung weist eine etwas grofiere Streuung auf, die relative erklérte
Varianz beziiglich einer Ausgleichsgeraden, die bei hoheren Werten stérker
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Tabelle 3.7: Konfigurationen und Ergebnisse der KAMM2-Simulationen 3J
fiir den dimensionslosen Zeitpunkt tU/a,, = 16, 2.

Nr. N U Nh/U  ayfaq (00 /02)exs (CAPE')exs
s71 ms7! st Jkg™!

3J01 0,008 08 0,4 0,25 -0,0050 -28
3J02 0,008 08 04 0,50 20,0038 -33
3J03 0,008 08 04 1,00 20,0037 42
3J04 0,008 08 05 025 20,0057 .36
3J05 0,008 08 05 0,50 20,0046 41
3J06 0,008 08 0,5 1,00 -0,0047 -55
3J07 0,008 08 06 025 20,0039 43
3J08 0,008 08 06 0,50 20,0054 51
3J09 0,008 08 06 1,00 20,0062 69
3J11 0,010 10 0,4 0,25 -0,0047 -54
3J12 0,010 10 0,4 0,50 -0,0040 -59
3J13 0,010 10 04 1,00 20,0041 70
3J14 0,010 10 05 025 -0,0061 -70
3J15 0,010 10 05 050 20,0050 75
3J16 0,010 10 05 1,00 20,0056 -93
3J17 0,010 10 0,6 0,25 -0,0043 -81
3J18 0,010 10 06 0,50 20,0056 -92
3J19 0,010 10 0,6 1,00 -0,0073 -115
3J21 0,012 12 04 025 20,0052 86
3J22 0,012 12 04 050 20,0042 293
3J23 0,012 12 0,4 1,00 -0,0045 -105
3524 0,012 12 05 025 -0,0064 2107
3J25 0,012 12 05 050 20,0051 118
3J26 0,012 12 05 1,00 -0,0060 137
3J27 0,012 12 06 025 20,0050 -130
3J28 0,012 12 0,6 0,50 -0,0060 -143
3J29 0012 12 06 1,00 20,0079 -168
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Tabelle 3.8: Konfigurationen und Ergebnisse der KAMM2-Simulationen 3K
fiir den dimensionslosen Zeitpunkt tU/a,, = 16, 2.

Nr. N U Nh/U ay/aq (0u'/02)exs (CAPE’)oxs
st ms7! s~! Jkg™!

3K01 0,008 12 0,4 0,25 -0,0038 -66
3K02 0,008 12 04 0,50 20,0033 78
3K03 0,008 12 04 1,00 20,0036 -99
3K04 0,008 12 0,5 0,25 -0,0055 -91
3K05 0,008 12 0,5 0,50 -0,0041 -105
3K06 0,008 12 0,5 1,00 -0,0046 -129
3K07 0,008 12 06 025 20,0063 -104
3KO08 0,008 12 0,6 0,50 -0,0055 -123
3K09 0,008 12 0,6 1,00 -0,0057 -152
3K11 0,010 15 0,4 0,25 -0,0041 -136
3K12 0,012 15 0,4 0,50 -0,0040 -152
3K13 0,010 15 04 1,00 20,0042 -162
3K14 0,010 15 0,5 0,25 -0,0083 -192
3K15 0,010 15 0,5 0,50 -0,0051 -192
3K16 0,010 15 0,5 1,00 -0,0059 -237
3K17 0,010 15 0,6 0,25 -0,0085 -207
3K18 0,010 15 06 0,50 20,0068 -252
3K19 0,010 15 0,6 1,00 -0,0075 -286
3K21 0,012 18 0,4 0,25 -0,0042 -229
3K22 0,012 18 0,4 0,50 -0,0046 -251
3K23 0,012 18 0,4 1,00 -0,0050 -255
3K24 0,012 18 05 025 20,0076 -290
3K25 0,012 18 05 050 20,0060 314
3K26 0,012 18 0,5 1,00 -0,0064 -317
3K27 0,012 18 0,6 0,25 -0,0078 -352
3K28 0,012 18 0,6 0,50 -0,0082 -354
3K29 0,012 18 0,6 1,00 -0,0082 -365
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Abbildung 3.19: Streudiagramme mit den Ergebnissen der Simulationen 3J
und 3K fiir a,,/ag = 1 (symmetrische Fille) aus den Tabellen 3.7 und 3.8
gegen die entsprechenden analytischen Losungen. Ferner sind die Winkel-
halbierenden sowie die Regressionsgeraden dargestellt.

von der ersten Winkelhalbierenden abweicht, liegt bei r? = 0, 89.

In den Simulationen iiber asymmetrischen Hiigeln ist wie im vorherge-
henden Abschnitt bei jeweils identischen N, U, h und a, tendenziell eine
Zunahme der Betriige von (CAPE')qy mit zunehmendem Verhéltnis a, /aq
zu verzeichnen. Analog zu den Ergebnissen aus dem vorhergehenden Ab-
schnitt ist in den Simulationen 3J und 3K zu erkennen, dass die Anderung
von (CAPE')ey mit zunehmendem a,,/ag um so schwiicher ausfillt, je sta-
biler die Atmosphére geschichtet ist. Dies geht auch aus Abb. 3.20 hervor,
in der fiir Simulationen mit jeweils identischen N, U, h und a, bei Aspekt-
verhéltnissen a,/aq von 0,25, 0,5 und 1 die Stérungen der CAPE bezogen
auf die Storungen der CAPE bei a,,/ag = 1 dargestellt sind.

Da die Simulationen 3J und 3K bei a,/aq < 1 in eindeutiger Weise eine
Abnahme der Stérung der CAPE bei abnehmendem a, /ay aufweisen, wer-
den fiir diese Falle die Faktoren CAPE/Cxt/CAPE'e)mau/ad:1 aus Abb. 3.20
fiir jeweils gleiche a,/aqs und gleiche N durch Mittelbildung zusammen-
gefasst. Die Mittelwerte und die zugehorigen Standardabweichungen aus
den Simulationen 3J sind in der Abb. 3.21 oben eingetragen, diejenigen
aus den Simulationen 3K in der Abb. 3.22 ebenfalls oben. In jeder Abbil-
dung wird zusétzlich immer durch drei der jeweils neun Mittelwerte eine
Regressionsgerade gelegt, so dass die Faktoren CAPE,_,/CAPE!,

ext, ay/ag=1
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Abbildung 3.20: Stérung der CAPE in Abhéngigkeit von a,,/aq (asymmetri-
sche Fille) bezogen auf die Stérung der CAPE bei a,,/aq = 1 (symmetrische
Félle) fiir die Konfigurationen 3J und 3K bei tU/a, = 16, 2.
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Abbildung 3.21: Oben: Mittelwerte und Standardabweichungen der Fak-
_, bei verschiedenen Aspektverhaltnissen
ay/aq und Brunt- Valsala—Frequenzen N sowie Regressionsgeraden bei ei-
ner vertikalen Wellenléinge von 6,3 km. Unten: CAPE,_, /CAPE!,

toren CAPE!

ext

/CAPE!

aus den obigen Regressionsgeraden als Funktion von a,/aq und N.
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Abbildung 3.22: Wie Abb. 3.21 bei einer vertikalen Wellenldnge von 9,4 km.
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als Funktionen von a, /a4 bei den drei diskreten Brunt-Véiséld-Frequenzen
N = {0,008s7%,0,01s71,0,012571} und den Wellenliingen A\, = 6,3km
und A, = 9,4km gegeben sind. Die Regressionsgeraden werden hier nicht
explizit angegeben, es sei jedoch festgehalten, dass die Korrelationskoef-
fizienten der Regressionsgeraden mit einer Ausnahme zu r > 0,99 gege-
ben sind. Aufgrund der kleinen Stichprobengréfie ist diese Angabe aller-
dings nicht besonders aussagekraftig. Durch weitere Interpolation erhélt
man CAPE, /CAPE(, . /4,-1 auch als Funktion von a,/aq und N. Dieser
Zusammenhang ist in den Abbildungen 3.21 und 3.22 jeweils unten darge-
stellt. Anhand dieser Darstellungen und der Gl. (3.53) konnen die Extrema
der Storung der CAPE nun auch in Gebirgswellen mit den vertikalen Wel-
lenldngen A, = 6,3 km bzw. A\, = 9,4 km iiber einem asymmetrischen Hiigel
der Form (3.57) bei 0,25 < a,/ag < 1 und bei 0,008s™1 < N < 0,012s~*
bestimmt werden. Aufgrund der konstanten vertikalen Wellenlédnge fiir jede
Abbildung lasst sich die Abhéngigkeit von N auch als Abhéngigkeit von
U darstellen. Wegen der geringen Anzahl der Simulationen lésst sich hier
jedoch noch nicht klaren, welcher der Parameter ausschlaggebend ist.

In weiteren 18 Simulationen wird nun analog das Verhalten verschiede-
ner Stromungen tber glockenférmigen Télern (h < 0) und dimensionslosen
Hohen zwischen -0,4 und -0,6 behandelt. Die Konfigurationen sowie die Er-
gebnisse dieser Simulationen sind in den Tab. 3.9 und 3.10 fiir den dimen-
sionslosen Zeitpunkt tU/a,, = 16,2 zusammengestellt. Die Konfigurationen
3L (Tab. 3.9) sind an den Konfigurationen 3B orientiert, d.h. fir diese Si-
mulationen ist @ = 20 km und die vertikale Wellenlidnge ist A, = 6,3 km. Die
Konfigurationen 3M (Tab. 3.10) sind an den Konfigurationen 3D orientiert,
so dass a, = 30km und die vertikale Wellenléinge A\, = 9,4 km betragt.

Gegentiber entsprechenden Simulationen und analytischen Loésungen fiir
die Stromungen ohne Grenzschicht fallen die Betrdge von (CAPE).,, in
den hier vorliegenden Simulationen mit turbulenter Grenzschicht tiber sym-
metrischen Télern kleiner aus. Mit drei Ausnahmen gilt dies auch fiir die
Betrédge von (0u'/0z)ext. Wahrend sich die Extrema der Storung der CA-
PE in den Simulationen 3B eher geringfiigig von den analytischen Losun-
gen unterscheiden, erreichen die Simulationen 3L in vielen Fallen nur etwas
mehr als die Halfte der analytisch berechneten Werte. Etwas anders verhal-
ten sich die Extrema von CAPE’ in den Simulationen 3D und 3M. In den
Simulationen 3D werden die analytischen Losungen zum Teil bis um das
Zweifache iiberschétzt, wahrend die Simulationen 3M vergleichsweise nahe
bei den analytischen Losungen liegen. In der Simulation 3MO03 ist der Wert
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Tabelle 3.9: Konfigurationen und Ergebnisse der KAMM2-Simulationen 3L
fiir den dimensionslosen Zeitpunkt tU/a = 16, 2.

Nr. N U Nh/U ay/aq (0u')02)exs (CAPE’)oxs

s71 ms™! s1 Jkg™!
303 0,008 08  -04 1,00 0,0023 30
3L06 0,008 08  -05 1,00 0,0027 37
3L09 0,008 08 -0,6 1,00 0,0030 42
3L13 0,010 10 -0,4 1,00 0,0052 43
3L16 0,010 10 -0, 1,00 0,0037 50
3L19 0010 10  -06 1,00 0,0035 60
3L23 0,012 12 -0,4 1,00 0,0105 61
3026 0012 12 -05 1,00 0,0087 75
3L29 0,012 12 -0,6 1,00 0,0072 91

Tabelle 3.10: Konfigurationen und Ergebnisse der KAMM2-Simulationen 3M
fiir den dimensionslosen Zeitpunkt tU/a = 16, 2.

Nr. N U Nh/U ay/aq (0u')02)ext (CAPE’)oxs
s7t ms™! s7! Jkg™!

3M03 0,008 12 -0,4 1,00 0,0031 115
3M06 0,008 12 -0,5 1,00 0,0037 138
3M09 0,008 12 -0,6 1,00 0,0043 174
3M13 0,010 15 -0,4 1,00 0,0034 163
3M16 0,010 15 -0,5 1,00 0,0042 207
3M19 0,010 15 -0,6 1,00 0,0048 240
3M23 0,012 18 -0,4 1,00 0,0038 236
3M26 0,012 18 -0,5 1,00 0,0045 259
3M29 0,012 18 -0,6 1,00 0,0049 308
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Abbildung 3.23: In den Streudiagrammen sind die Ergebnisse der Simu-
lationen 3L und 3M (symmetrische Téler) aus den Tabellen 3.9 und 3.10
gegen die entsprechenden analytischen Losungen aufgetragen. Ferner sind
die Winkelhalbierenden sowie die Regressionsgeraden eingetragen.

von (CAPE).,, gleich dem Wert der analytischen Losung, mit zunehmender
Amplitude der Storung fallen die Werte von (CAPE)’, in den Simulationen
dann etwas schwécher aus als in den analytischen Losungen. Dies entnimmt
man auch den Streudiagrammen in Abb. 3.23. In diesen Diagrammen sind
die Ergebnisse der Simulationen 3L und 3M aus den Tabellen 3.9 und 3.10
gegen die entsprechenden analytischen Losungen aufgetragen. In den Streu-
diagrammen zur Storung der CAPE erkennt man deutlich die systemati-
schen Abweichungen der Simulationen von den analytischen Ergebnissen,
fiir die vertikale Windscherung findet man nur eine schwache Korrelation
zwischen den Ergebnissen aus Simulationen und analytischen Rechnungen.
In zusétzlichen Simulationen, die hier nicht aufgefiihrt sind, ist festzustel-
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len, dass bei h < 0 nur noch eine geringe Variation der Extrema von CAPE/
mit dem Aspektverhéltnis a,/aq erfolgt, so dass hier auf eine Auswertung
asymmetrischer Situationen verzichtet wird.

Die Ergebnisse aus diesem Abschnitt zeigen, dass der aus der linearen
Theorie abgeleitete Ausdruck (CAPE). . unter den gegebenen Bedingun-
gen des Grundstroms und bei den zugrunde gelegten symmetrischen Bergen
auch bei Berticksichtigung einer turbulenten Grenzschicht gut geeignet ist,
um die durch Gebirgswellen verursachte Variation der CAPE in der unteren
Atmosphire zu beschreiben. Die Abbildungen 3.21 und 3.22 ermoglichen es
auBerdem, die Anderung von (CAPE)’_, iiber Bergen mit lingeren Leehin-
gen bei 0,25 < a,/aqg < 1 und 0,008~ < N < 0,0125~! zu quantifizieren,
was durch die analytische Losung der linearen Gleichungen nicht moglich
ist. Bei asymmetrischen Bergen mit kiirzeren Leehéngen sowie bei Télern
zeigt das Wellenverhalten deutliche Abweichungen von der linearen Losung.

3.3.4 Dreischichtenstromungen

Waihrend bisher ausschliefllich Stromungen mit konstanter Windgeschwin-
digkeit U und konstanter Brunt-Viisald-Frequenz N behandelt wurden, wer-
den jetzt einige ausgewihlte Simulationen betrachtet, in denen die Atmo-
sphére durch drei iibereinander angeordnete Luftschichten unterschiedlicher
Stabilitat approximiert ist. Die Bedingungen, mit denen das Modell initia-
lisiert wird, sind in Abbildung 3.24 skizziert.

In der geldndefolgenden, konvektiven Grenzschicht der vertikalen Méch-
tigkeit z; ist die potentielle Temperatur mit der Hohe konstant, d.h. die
Brunt-Vaisala-Frequenz Ny ist Null. Die Luftschicht oberhalb der konvekti-
ven Grenzschicht ist entsprechend den bisherigen Anordnungen konfiguriert,
mit 0,008s™' < Ny < 0,012s57'. Der obersten Schicht kommt die Bedeu-
tung der Tropopause zu. In dieser Schicht ist die Brunt-Viisila-Frequenz
zu N3 = 0,021s7! angesetzt, so dass N; < Ny < Ny ist. Die Grenzfliche
zwischen Troposphére und Tropopause wird in allen Simulationen in einer
flir mittlere Breiten typischen konstanten Hohe von 12 km vorgegeben.

Zum Zeitpunkt der Modellinitialisierung wird die Grenzschichthohe z; auf
einen konstanten Wert gesetzt. In Simulationen mit A\, = 6,3km ist die
Grenzschicht am Anfang 600 m, in Simulationen mit A\, = 9,4km 900 m
hoch. Diese Vorgaben entsprechen einigen von vielen moglichen Realisa-
tionen der konvektiven Grenzschicht iiber gegliedertem Gelédnde. Weitere
Variationen von z; werden in der vorliegenden Arbeit nicht durchgefiihrt.
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Abbildung 3.24: Einteilung der Modellatmosphére in drei Schichten unter-
schiedlicher Stabilitit zum Zeitpunkt der Modellinitialisierung. In der kon-
vektiven Grenzschicht (engl. convective boundary layer, CBL) ist Ny = 0,
in der Troposphére wird hier 0,008s™! < Ny < 0,0125~! und in der Tro-
popause N3 = 0,021 s~ ! vorgegeben. Die Untergrenze der Tropopause wird
in allen Simulationen mit einer Héhe von z = 12 km initialisiert.

Insgesamt werden 18 Simulationen durchgefiihrt. Die Konfigurationen so-
wie die Ergebnisse dieser Simulationen nach jeweils 12 Stunden Simulati-
onszeit sind in Tab. 3.11 zusammengestellt. Aus den Tabellenwerten geht
hervor, dass die Simulationen 3P und 3Q mit symmetrischen Hiigeln durch-
gefiihrt werden. Die vertikale Wellenldnge A, ist 6,3 km und 9,4 km, die cha-
rakteristische Lénge a, 20km und 30 km. Die Simulationen 3R und 3S wer-
den mit denselben Einstellungen tiber symmerischen Télern durchgefiihrt.
Bei den Simulationen 3T und 3U sind die verwendeten Hiigel asymmetrisch
mit a,/aqg = 0,25, es handelt sich also um Hiigel mit deutlich verlinger-
ten Leehdngen. Desweiteren gilt fiir diese Simulationen ebenfalls ein A, von
6,3 km und 9,4 km sowie ein a, von 20km und 30 km.

Die Ergebnisse der Simulationen sind in den Abbildungen B.1 bis B.18
im Anhang dargestellt. Die Abbildungen zeigen fiir jede Simulation nach 12
Stunden Simulationszeit (a) die potentielle Temperatur 6, (b) die Stérung
der potentiellen Temperatur ¢’ und (¢) die Storung der CAPE im Inter-
vall (Hy, Hy). Die Grenzflache zwischen konvektiver Grenzschicht und freier
Troposphére ist in den Teilabbildungen (a) und (b) jeweils durch eine gestri-
chelte Kurve markiert. Unterhalb dieser Kurve ist der vertikale Gradient der
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3.3 Quasi-zweidimensionale Simulationen

Tabelle 3.11: Konfigurationen und Ergebnisse der KAMM2-Simulationen 3P
bis 3U nach 12 Stunden Simulationszeit.

Nr. Ny U h ay/ag  hy (0u'/02)ext  (CAPE)ext

s! ms™' m m s1 Jkg™!
3P0 0,008 08 600 1,00 500 -0,0043 -55
3P1 0,010 10 600 1,00 500 -0,0058 -87
3P2 0,012 12 600 1,00 500 -0,0080 -130
3Q0 0,008 12 900 1,00 750 20,0046 118
3Q1 0,010 15 900 1,00 750 -0,0057 -222
3Q2 0,012 18 900 1,00 750 -0,0066 -283
3RO 0,008 08  -600 1,00 -500 0,0030 37
3R1 0,010 10 -600 1,00  -450 0,0041 64
3R2 0,012 12 -600 1,00  -400 0,0052 78
350 0,008 12 -900 1,00  -800 0,0039 123
3S1 0,010 15 -900 1,00  -650 0,0045 185
352 0,012 18 -900 1,00 -500 0,0050 216
3T0 0,008 08 600 0,25 500 -0,0034 -35
3T1 0,010 10 600 0,25 550 -0,0047 -67
3T2 0,012 12 600 0,25 550 -0,0059 -113
3U0 0,008 12 900 0,25 650 -0,0038 -100
3U1 0,010 15 900 025 850 20,0055 184
3U2 0,012 18 900 0,25 850 -0,0085 -308

potentiellen Temperatur vernachldssigbar klein. Man sieht sofort, dass die
vertikale Méchtigkeit der Grenzschicht entlang der Hindernisse nicht mehr
konstant ist. Nach 12 Stunden Simulationszeit besteht also eine Ortsabhén-
gigkeit von z;. Analog zur Geldndehohe 7(x) ist die Hohe der Grenzflache
zwischen konvektiver Grenzschicht und freier Troposphére nun durch

Ti(x) = 7(x) + 2z (x) (3.58)

gegeben. Da die Stromung zum gegebenen Zeitpunkt nahezu stationér ist,
wird die Zeitabhéngigkeit in die Betrachtung nicht mit einbezogen. Durch
hi = Ti.max — Ti(—00) wird eine maximale Auslenkung der Grenzflache zwi-
schen konvektiver Grenzschicht und freier Troposphére definiert. Wie Tian
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Abbildung 3.25: Streudiagramme mit den Ergebnissen der Simulationen 3P
bis 3S aus Tab. 3.11, aufgetragen gegen die entsprechenden Losungen der
Gl. (3.59). AuBerdem ist jeweils die erste Winkelhalbierende sowie die Re-
gressionsgerade mit Steigung, Achsenabschnitt und der relativen erklarten
Varianz sowie der Wert des RMSE eingetragen.

und Parker (2002, 2003) sowie Tian et al. (2003) zeigen, nimmt die maxi-
male Auslenkung h; mit insgesamt zunehmender Grenzschichthdhe z; bei
ansonsten gleichen Bedingungen ab. Damit nimmt auch die Amplitude der
Gebirgswelle in der freien Troposphére ab. Fiir die hier vorliegenden Konfi-
gurationen werden die maximalen Auslenkungen h; aus den entsprechenden
Simulationen bestimmt. Sie sind ebenfalls in Tab. 3.11 eingetragen.

In den Simulationen 3P und 3Q mit symmetrischen Hiigeln nehmen die
Auslenkungen h; offenbar unabhéngig von der Stabilitéit der freien Tropo-
sphire Werte an, die etwas kleiner als die maximalen Auslenkungen h der
Orographie sind. Uber den asymmetrischen Hiigeln (Simulationen 3T und
3U) fallen die maximalen Auslenkungen h; ebenfalls kleiner aus als die Berg-
héhen h. Wie man sieht, ist die maximale Auslenkung h; iiber den asym-
metrischen Hiigeln in den stabileren Stromungen grofler als in den weniger
stabilen. Das bedeutet, dass sich die konvektive Grenzschicht in den sta-
bileren Stromungen bis in eine grofilere Hohe erstreckt als in den weniger
stabilen. Uber den Télern (Simulationen 3R und 3S) nehmen die Betriige
der Auslenkung h; mit zunehmender Stabilitdt der freien Troposhére ab,
was ebenfalls bedeutet, dass sich die konvektive Grenzschicht in den stabi-
leren Stromungen iiber den Télern bis in eine groflere Hohe erstreckt als in
den weniger stabilen Stromungen.
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Die Abbildungen B.1 bis B.18 zeigen jeweils fir den unteren Teil der Tro-
posphére auch, dass sich oberhalb der konvektiven Grenzschicht Gebirgs-
wellen ausbilden, die im Bereich der maximalen Wellenamplituden zu deut-
lichen Stérungen der CAPE fithren. Uber den symmetrischen Hiigeln liegen
die maximalen Wellenamplituden im Bereich der Kuppen. Uber den Télern
sowie liber den asymmetrischen Hiigeln sind die maximalen Wellenamplitu-
den erkennbar ins Luv der Talsohlen bzw. der Hiilgekuppen verlagert. Die
aus diesen Abbildungen ermittelten Werte von (CAPE')qy sowie die nicht
dargestellten Extrema der welleninduzierten vertikalen Windscherung sind
ebenfalls in Tab. 3.11 angegeben.

In Abb. 3.25 sind die Extrema der welleninduzierten Stérung der CAPE

sowie der welleninduzierten vertikalen Windscherung aus Tab. 3.11 gegen
analytisch berechnete Werte aufgetragen. Die analytischen Werte sind nach

o

APE|oxt = 2U%|Noh;
|C lext = 2U=|N2h; /U| 9%

= Ny|Noh; /U| (3.59)

ext

bestimmt, wobei die Werte von h; aus Tab. 3.11 stammen. Die Modellwerte
der welleninduzierten Stérung der CAPE werden der statistischen Auswer-
tung entsprechend durch Gl. (3.59) etwas iiberschétzt, ansonsten jedoch
recht gut wiedergegeben. Dies bedeutet, dass das lineare Modell, welches
in Abschnitt 3.2 fiir eine Einschichtenstromung abgeleitet wurde, wenigs-
tens fir eine erste Abschéatzung der Storung der CAPE in der freien Tropo-
sphére bei Beriicksichtigung einer Dreischichtenstrémung verwendet werden
kann, sofern die maximale Auslenkung h; der Grenzfliche zwischen konvek-
tiver Grenzschicht und Troposphére bekannt ist. Bei der welleninduzierten
vertikale Windscherung sind hingegen erheblichere Abweichungen zwischen
analytischen und Modellergebnissen erkennbar. Einen {iberraschend guten
Zusammenhang erhélt man schlieflich, wenn man die Stérungen der CAPE
iiber symmetrischen Bergen, die nach Gl. (3.59) und den entsprechenden
Werten fiir No, U und h; aus Tab. 3.11 berechnet sind, mit entsprechenden
Anpassungsfaktoren aus den Abbildungen 3.21 und 3.22 multipliziert und in
einem Streudiagramm gegen die Stérungen der CAPE tiiber asymmetrischen
Bergen aus den Simulationen 3T und 3U auftragt. Der RMSE liegt in die-
sem Fall bei 5,0 J/kg, die Regressionsgerade hat bei r2 = 0,99 eine Steigung
von 0,95 und einen Achsenabschnitt von 7 J/kg. Das Streudiagramm ist hier
nicht dargestellt.

175



Kapitel 3 Orographische Effekte in geschichteten Strémungen

3.3.5 Berg-Tal-Berg-Konfiguration

Abschlieflend werden die bisher dargestellten Dreischichtenstromungen iiber
einfachen Hiigeln und Tilern durch solche tiber einer Orographie aus zwei
Bergen mit eingeschlossenem Tal ergénzt, fiir die Losungen der linearen
Theorie im Falle einer einschichtigen Atmosphére bereits in Abschnitt 3.2.5
angegeben wurden. Wie im vorherigen Abschnitt werden die Simulationen
mit konstanter Geschwindigkeit des Grundstroms, einer geldandefolgenden
konvektiven Grenzschicht der konstanten Hohe von 600m (Konfiguratio-
nen 3V) bzw. 900 m (Konfigurationen 3W) und einer Tropopause in einer fes-
ten Hohe von 12 km initialisiert. Die Orographie wird mit Gl. (3.55) berech-
net. Fur Konfigurationen 3V ist hy = 488 m, h; = —596 m, a, = a; = 20 km
und b = 40km, die Betrige der effektiven Hohen der Hiigel und des Tals
liegen damit jeweils bei 400 m, der Hohenunterschied zwischen Hiigelkup-
pen und Talsohle betragt 800 m. Fiir Konfigurationen 3W ist hy, = 731 m,
hy = —893m, a, = a; = 30km und b = 60km, die Betréige der effektiven
Hohen der Hiigel und des Tals liegen also jeweils bei 600 m, der Hohenun-
terschied betrédgt insgesamt 1,2 km.

Tabelle 3.12: Konfigurationen und Ergebnisse der KAMM2-Simulationen 3V
und 3W nach 12 Stunden Simulationszeit.

Nr. Ny U |her|  ap, at b (0u')02)ext  (CAPE)ext

s71 ms™! m km  km s! Jkg™!
3V0 0,008 08 400 20 40 0,0041 80
3Vl 0,010 10 400 20 40 0,0051 113
3V2 0,012 12 400 20 40 0,0077 215
3WO0 0,008 12 600 30 60 0,0053 212
3W1 0,010 15 600 30 60 0,0076 250
3W2 0,012 18 600 30 60 0,0081 345

Die Konfigurationen sind in Tab. 3.12 im einzelnen aufgefithrt. In der
Tabelle sind ferner die Werte (0u’/02)cx; und (CAPE')ey aufgenommen,
die nach jeweils 12 Stunden Simulationszeit fiir eine Region mit 6/6y < 0
ermittelt werden (vgl. dazu Abb. 3.7). Die Werte liegen insgesamt deutlich
hoher als entsprechende Werte aus linearen Losungen fiir eine Einschich-
tenstromung. Die Ergebnisse aus den Simulationen 3V und 3W sind in den

176



3.3 Quasi-zweidimensionale Simulationen

Abbildungen B.19 bis B.24 dargestellt. Ein Vergleich mit der linearen Losung
aus Abb. 3.7 zeigt zwar eine prinzipielle Ahnlichkeit der Wellenstrukturen,
in den Simulationen sind die Gebirgswellen jedoch durch nichtlineare Moden
teilweise deutlich verstiarkt. Daraus resultieren auch die hheren Werte der
Extrema der vertikalen Windscherung und der Stérung der CAPE. Im Un-
terschied zu Losungen fiir Einschichtensimulationen unter Berticksichtigung
einer Grenzschicht bei der selben Orographie bleiben die hier vorgestell-
ten Losungen iiber einen Zeitraum von mehreren Stunden stationér. Daher
werden sie im folgenden Kapitel ebenfalls als Ausgangskonfigurationen zum
Studium der Entwicklung konvektiver Wolken verwendet.
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Kapitel 4

Konvektive Wolken iiber
gegliedertem Gelande

In diesem Kapitel werden Wechselwirkungen zwischen orographischen Ef-
fekten in geschichteten Stromungen sowie der Entwicklung von Wolken und
Niederschlag in gegliedertem Geldnde untersucht. Der Schwerpunkt wird
dabei auf das Zusammenwirken von Gebirgswellen und Konvektion gelegt.
Voraussetzung fiir die folgenden Arbeiten bilden die Simulationen von Drei-
schichtenstrémungen iiber ebenem sowie gegliedertem Geldnde aus den vor-
hergehenden beiden Kapiteln.

4.1 Grundlagen
4.1.1 Stratiforme Wolken

Orographisch gegliedertes Geldnde wirkt sich in vielfaltiger Weise auf die
Entwicklung von Wolken und Niederschlag aus. Zu den im Zusammenhang
mit Wolkenbildung am haufigsten beobachteten orographischen Effekten ge-
hort die Uberstromung von Hindernissen, bei der feuchte, ungeséttigte Luft-
massen im Luv der Hindernisse zum Aufsteigen veranlasst werden. Bei dieser
orographisch bedingten Hebung kiihlt sich die Luft solange trockenadiaba-
tisch ab, bis sie am Hebungskondensationsniveau (HKN) ihre Taupunkt-
stemperatur erreicht und Kondensation und damit Wolkenbildung eintritt.
Eine weitere Hebung der Wolkenluft erfolgt dann unter Freisetzung von
Kondensationswarme feuchtadiabatisch. Wenn die so entstehende Wolken-
decke nur eine geringe vertikale Ausdehnung hat, bildet sich in der Regel
aufler Nebel oder leichtem Nieselregen kein nennenswerter Niederschlag aus.
Synoptischskalige Hebung von feuchten Luftmassen mit méafiger Wolkenbil-
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dung kann jedoch durch zusétzliche orographische Hebung derart verstarkt
werden, dass eine betrachtliche, orographisch bedingte Niederschlagszunah-
me einsetzt. Wie Kunz (2003) in einer Arbeit zu Starkniederschlagen iiber
Mittelgebirgen in Stiddeutschland feststellt, wird eine orographisch bedingte
Niederschlagszunahme in der Regel nicht ausschlieflich durch direkte oro-
graphische Hebung, sondern vielmehr durch eine Hebung der Wolkenluft in
einer Gebirgswellenstromung verursacht. Der Autor kann ferner zeigen, dass
die orographisch bedingte Niederschlagszunahme mit zunehmender Tendenz
des Grundstroms zur Uberstrémung von Hindernissen stirker wird.

Bei ausreichender Feuchte in entsprechenden Schichten der Troposphére
kénnen sich im Zusammenhang mit zum Teil hochreichenden Gebirgswel-
len auch kleinere Leewellenwolken (lenticularis) ausbilden. Diese stationédren
Wolken, die in der aufsteigenden Luft einer Wellenstromung entstehen und
sich in der absinkenden Luft wieder auflésen, sind in aller Regel nichtregnen-
de Wolken, weshalb sie fiir das regionale Wettergeschehen von untergeordne-
ter Bedeutung sind. Man findet sie in verschiedenen Hohen stromaufwérts,
iiber dem Hindernis sowie auch stromabwiérts angeordnet. Manchmal findet
man mehrere Leewellenwolken in gefithrten Wellen in etwa gleicher Hohe
iiber und hinter einem Hindernis aufgereiht. Eine ausfiihrliche Darstellung
der Leewellenwolken findet man beispielsweise bei Houze (1993).

Durch die Wolkenbildung wird eine wellenférmige Stromung iiber orogra-
phisch gegliedertem Gelédnde modifiziert. Der Grund dafiir liegt zunéchst in
der Tatsache begriindet, dass die Stabilitat, ausgedriickt durch die Brunt-
Viiséla-Frequenz gesattigter Wolkenluft Ny deutlich geringer ist als dieje-
nige trockener Luft bei sonst gleichen Bedingungen (siehe z. B. Durran und
Klemp, 1982b). In einer feuchtstabilen Atmosphére kann die Wirkung von
Kondensation und Verdunstung in orographischen Wolken also einfachsten-
falls dadurch beriicksichtigt werden, dass die Brunt-Vaisila-Frequenz tro-
ckener Luft N in den Wellengleichungen durch eine Brunt-Viisald-Frequenz
gesittigter Wolkenluft N, ersetzt wird. Mit einem solchen Ansatz in einem
linearen, hydrostatischen Einschichtenmodell fiir dreidimensionale Gebirgs-
wellen erzielt Kunz (2003) in einigen ausgewihlten Féllen bereits eine gute
Anpassung der berechneten an die gemessene Niederschlagsverteilung. Nun
ist selbst bei flichendeckender Bew6lkung normalerweise nicht die gesam-
te Luft in der Atmosphére geséttigt, weshalb zu erwarten ist, dass rea-
listischere Ergebnisse beispielsweise mit einem Zweischichtenmodell erzielt
werden, in dem in der unteren, wolkenfiihrenden Schicht eine Brunt-Vaisala-
Frequenz fiir gesittigte Wolkenluft und in der oberen Schicht eine Brunt-
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Viiséla-Frequenz fir trockene Luft eingesetzt wird. Barcilon et al. (1979)
gehen in einem einfachen Ansatz zur Beschreibung der Wechselwirkung von
Wolkenbildung und Gebirgswellenstrémung noch einen Schritt weiter. Die
Autoren gehen grundsétzlich von einer ungeséattigten Umgebung aus, in der
erst dann eine Wolke entsteht, wenn die Luft in einer Gebirgswelle iiber ein
festgelegtes Hebungskondensationsniveau hinaus ausgelenkt wird. Die Um-
gebungsluft wird durch eine Brunt-Viisala-Frequenz N und die Wolkenluft
durch eine Brunt-Viiséla-Frequenz Ny charakterisiert. Die Wolkenluft bleibt
solange geséttigt, bis sie wieder unter das Hebungskondensationsniveau ab-
gesunken ist. Das Modell bleibt also insofern reversibel, als dass das Wolken-
wasser in der Stromung verbleibt, bis es wieder verdunstet ist, ohne dass es
in Form von Niederschlag ausfallt. Wie man es auch von einem Zweischich-
tenmodell erwartet, in dem die Brunt-Vaisald-Frequenz der unteren Schicht
geringer ist als diejenige der dariiber liegenden Schicht, erhalten Barcilon
et al. (1979) fiir eine am Hindernis aufliegende Wolke gegeniiber einem Mo-
dell mit konstanter Brunt-Vaiséla-Frequenz tendenziell eine Reduzierung
der Wellenamplituden. Das Modell wurde von Barcilon et al. (1980) um ei-
ne irreversible Komponente erweitert, indem die Brunt-Vaisala-Frequenz fiir
gesattigte Wolkenluft nur dann eingesetzt wird, wenn die Vertikalbewegung
der Luft nach oben gerichtet ist. In absinkender Luft wird die Brunt-Vaisalé-
Frequenz fiir trockene Luft angesetzt. Mit dieser Konfiguration erhalten die
Autoren eine Wellenstromung, die durch eine signifikant erwérmte Nachlauf-
stromung im Lee des liberstromten Hindernisses charakterisiert ist, dhnlich
einer Stromung, die man bei einem alpinen Féhn beobachtet.

Einen deutlich flexibleren Ansatz verfolgen Smith und Lin (1982). Analog
zur Darstellung in Kapitel 3.2 der vorliegenden Arbeit leiten sie eine Gebirgs-
wellengleichung ab mit dem Unterschied, dass die aus dem ersten Hauptsatz
gewonnene Gl. (3.16) auf der rechten Seite um den Term H /(c,T) ergénzt
wird. H stellt eine massenspezifische diabatische Erwarmungsrate dar, die
durch lokale Phasenumwandlungen zustande kommt. Unter der Vorausset-
zung po = konst. fithrt dies zu der erweiterten Form der Gl. (3.31)

0w/’ n 0w’ Py — gH
Ox? 022 N U2c, T

(4.1)

wobei T' eine mittlere Temperatur des Grundzustandes ist. Diese Gleichung
lésst sich nun mit den verschiedensten Ansétzen fiir H kombinieren. Nahe-
liegend ist z. B. der Ansatz H ~ w’. In diesem Fall kann die rechte Seite
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der Gleichung mit dem Term [?w’ zusammengefasst werden. Das Resultat
ist wieder eine homogene Differentialgleichung vom Typ einer Helmholtz-
Gleichung mit einem modifizierten Scorer-Parameter. Ein anderer einfacher
Ansatz ist durch H(z,2) = Qq(x)d(z — z) gegeben. Hier ist Q die Am-
plitude einer mit g(xz) = cos(kx) modulierten Erwirmungsrate, die in der
Hohe z = zy konzentriert ist. Eine Losung mit diesem Ansatz erlaubt z. B.
eine Analyse der Phasenbeziehung zwischen einer diabatischen Erwarmung
oder Abkiihlung der Luft in der Hohe zy und der Vertikalbewegung. Wie
bereits Barcilon et al. (1979) erhalten Smith und Lin (1982) mit weiteren
Ansitzen das Ergebnis, dass die Amplitude einer Gebirgswelle iiber einem
zweidimensionalen Hiigel reduziert wird, wenn im Luv des Hiigels Konden-
sation und im Lee Verdunstung stattfindet. Kondensation und Verdunstung
wirken hier also der Auslenkung der Stromlinien in einer Gebirgswelle ent-
gegen, d. h. die Phasenbeziehung zwischen diabatischer Erwédrmung im Luv
bzw. diabatischer Abkiihlung im Lee und der vertikalen Auslenkung der
Stromlinien ist negativ. Dies gilt Lin und Smith (1986) zufolge allerdings
nur im stationédren Fall einer reversiblen Stromung, in der kein Niederschlag
produziert wird. Aufgrund der Tatsache, dass der Term H (x, z) rdumlich
fest vorgegeben wird, ist das System aus Gebirgswellenstromung und dia-
batischen Effekten bei Smith und Lin (1982) nicht vollstédndig gekoppelt.
Mit einem gekoppelten Ansatz zeigen Davies und Schéir (1986) beispiels-
weise, dass bei bestimmten Konfigurationen durchaus auch eine positive
Phasenbeziehung zwischen diabatischen Effekten und der Auslenkung der
Stromlinien auftreten kann, so dass die Kondensationsrate erhoht wird. Wie
Durran und Klemp (1982a) anhand von umfangreicheren Modellrechnungen
mit einer einfachen Parametrisierung von Wolkenbildung, Niederschlag und
Verdunstung zeigen, lassen sich einige der bisher diskutierten Erkenntnisse
auch zur Erklarung verschiedener Effekte in einer Zweischichtenatmosphére
heranziehen, in der der Scorer-Parameter in der oberen Schicht signifikant
kleiner ist als in der unteren Schicht, so dass gefithrte Leewellen auftreten.
In einer feuchtstabilen Atmosphére kann Kondensation und Verdunstung in
den stationdren Leewellen der unteren Schicht oder anders formuliert eine
Abnahme der effektiven Brunt-Vaiséla-Frequenz der unteren Schicht dazu
fithren, dass die Bedingung fiir gefithrte Leewellen nicht mehr gegeben ist
und sich die Leewellenstromung abschwécht. Andererseits konnen Leewellen
durch diabatische Effekte auch verstéirkt werden. In einer feuchtlabilen At-
mosphére kann schlieSlich Cumuluskonvektion induziert werden, durch die
die Leewellen fast vollstdandig unterbunden werden.
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Diabatische Effekte weisen noch in vielen anderen Féllen eine signifikante
Wechselwirkung mit der Strémung in einer Gebirgswelle auf. Miglietta und
Rotunno (2005) untersuchen beispielsweise das Verhalten wolkenfithrender
Stromungen iiber verschieden hohen Hindernissen im Hinblick auf die un-
terschiedliche Wirkungsweise der zum Teil schon von Barcilon et al. (1980)
angesprochenen Effekte, die entstehen, wenn die Atmosphére nur teilweise
mit Wolken durchsetzt ist und sich daher die effektive Stabilitit zwischen
einzelnen Wolken und ihrer Umgebung sprunghaft dndert. Zangl (2005) un-
tersucht den Effekt bodennaher Kaltluftseen im Lee von Bergriicken auf
die Entwicklung wolkenfithrender Gebirgswellenstréomungen und den Nie-
derschlag in der Umgebung der Bergriicken. Wie Colle (2004) schliefilich
zeigt, variiert die Wechselwirkung zwischen Wolken und Gebirgswellen deut-
lich in Abhéngigkeit von verschiedenen weiteren Bedingungen wie der Hohe
der Schmelzzone, einer vertikalen Windscherung oder dem Auftreten einer
luvseitigen Blockierung der Stromung. Auf derartige Effekte soll an dieser
Stelle jedoch nicht weiter eingegangen werden.

Wie bereits im zweidimensionalen Fall festgestellt werden konnte, fiihrt
eine welleninduzierte Wolkenbildung in der Regel auch tiber dreidimensiona-
len Hindernissen zu einer Reduzierung der Wellenamplituden (Miglietta und
Buzzi, 2001). Dariiber hinausgehend kann fiir dreidimensionale Hindernisse
auch gezeigt werden, dass eine luvseitige Stagnation und damit die Ausbil-
dung von Staupunkten in einer wolkenfithrenden Stromung erst bei deutlich
hoheren Hindernissen einsetzt als die Stagnation einer trockenen Stromung
bei sonst gleichen Bedingungen (Jiang, 2003) (vgl. Abschnitt 3.1). Auch die-
ser Effekt kann zumindest qualitativ durch den Unterschied der effektiven
Brunt-Viiséla-Frequenzen einer trockenen und einer wolkenfithrenden Stro-
mung erklirt werden. Generell darf man nach Jiang (2003) jedoch geséttigte
Wolkenluft nicht einfach durch eine dimensionslose Hohe N h/U charak-
terisieren, da die Variabilitidt der Brunt-Vaisédla-Frequenz Ny zu grof§ ist.
Fine umfassende lineare Theorie orographischen Niederschlags, die neben
luvseitiger Kondensation und Advektion von Hydrometeoren auch leeseitige
Verdunstung in Zusammenhang mit der wellenférmigen Strémung iiber drei-
dimensionalen Hindernissen bringt, wird schliellich von Smith und Barstad
(2004) prasentiert. Es sei noch angemerkt, dass durch eine diabatische Wir-
mequelle ebenfalls eine Schwerewelle induziert werden kann, deren Struktur
in einigen Aspekten Ahnlichkeit mit derjenigen einer Schwerewelle iiber ei-
nem dreidimensionalen Hinderniss aufweist, so dass sich bei ausreichender
Feuchte Wolken in der Welle ausbilden (Lin, 1986).
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Wiéhrend numerische Modelle einerseits wie in den bisher angefiihrten
Arbeiten verwendet werden, um theoretische Ansétze zu ergdnzen oder um
durch Sensitivitdtsstudien bei mehr oder weniger idealisierten Modellkonfi-
gurationen signifikante Abhéngigkeiten zu einem bestimmten Problem abzu-
leiten, kommen sie andererseits in Fallstudien zum Einsatz, bei denen Mo-
dellergebnisse je nach Moglichkeit mit den verschiedensten, experimentell
durchgefiihrten Messungen oder Beobachtungen validiert werden konnen.
Beziiglich der Wolken- und Niederschlagsbildung sind in solchen Modellstu-
dien haufig auBlerordentlich starke quantitative wie auch qualitative Abwei-
chungen der Modellergebnisse untereinander oder von den Messungen zu
beobachten (siehe z. B. Barros und Lettenmaier, 1994). Unabhéngig davon
kénnen durch numerische Fallstudien jedoch auch theoretisch erschlossene
oder noch unbekannte Zusammenhénge zwischen orographischen Effekten
in geschichteten Stromungen und der Entwicklung von Wolken und Nieder-
schlag aufgedeckt werden.

Katzfey (1995a,b) widmet sich zum Beispiel in einer numerischen Fall-
studie einigen extremen Niederschlagsereignissen iiber der siidlichen Insel
Neuseelands. Der Autor zeigt in verschiedenen Simulationen, dass sich bei
einer nahezu senkrechten Anstrémung eines langestreckten Gebirgszuges
trotz einer instationdren Grundstrémung und stark gegliederter Orogra-
phie Gebirgswellen bilden, die mit der linearen Theorie tibereinstimmen und
die Niederschlagsverteilung und -intensitédt in erheblichem Mafle mitbestim-
men. Die dimensionslose Hohe kann fiir einige der simulierten Ereignisse auf
1,06 geschétzt werden. Dieser Wert fallt deutlich kleiner aus, wenn man an-
stelle der Brunt-Vaiséla-Frequenz trockener Luft eine entsprechende Brunt-
Viisala-Frequenz gesattigter Wolkenluft vorgibt. Variationsstudien, in denen
fiir Vergleichszwecke die durch Kondensation und Verdunstung angeregten
diabatischen Warmefliisse unterbunden werden, zeigen, dass die Amplituden
der Gebirgswellen in einer derart modifizierten Stromung grofler und die
vertikalen Wellenldngen deutlich kleiner ausfallen. Wie einige der bereits
dargestellten theoretischen Untersuchungen zeigen auch diese Ergebnisse,
dass die effektive Brunt-Véisild-Frequenz in wolkenfithrenden Stromungen
kleiner ausfallt als in trockenen Strémungen bei ansonsten gleichen Bedin-
gungen. Weitere Erkenntnisse iiber Wolken und Niederschlag beeinflussende
Prozesse werden in groflerem Umfang auch anhand von Modellstudien aus-
gewihlter Félle aus den Alpen abgeleitet (z.B. Buzzi und Foschini, 2000;
Schneidereit und Schér, 2000; Lin et al., 2001), einige davon sind dabei
in Projekte wie das Mesoscale Alpine Programme eingebunden (siehe z. B.
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Bougeault et al., 2001). Aufgrund der Struktur der Alpen sind diese Félle
in der Regel jedoch anderen Regimen als den hier betrachteten zuzuordnen
(der Coriolis-Effekt gewinnt an Bedeutung, die Berge sind zu hoch fiir li-
neare oder schwach nichtlineare Wellenstromungen, siehe z. B. Rotunno und
Ferretti, 2001).

4.1.2 Konvektive Wolken

Im Hinblick auf konvektive Wolken- und Niederschlagsysteme liegt die Be-
deutung orographisch gegliederten Gelédndes vor allem darin, dass durch die
Geléandeinhomogenitiat Mechanismen zur Auslésung hochreichender Konvek-
tion geschaffen werden. Aufgrund der Vielfalt orographischer Effekte sind die
Auslosemechanismen entsprechend unterschiedlich, lassen sich jedoch nach
Banta (1990) in drei Kategorien unterteilen. Diese sind zum einen direkte
orographische Hebung (engl. orographic lifting), ferner thermisch induzierte
Prozesse (engl. thermal forcing) und schliefllich Effekte dynamischen Ur-
sprungs (engl. obstacle effects). Houze (1993) gliedert die Mechanismen zur
Auslésung oder Verstdarkung hochreichender Konvektion in die Kategorien
(a) Auslosung durch direkte orographische Hebung, (b) Auslosung durch
Wellenbildung oder Blockierung im Luv eines Hindernisses, (¢) Auslosung
durch thermisch induzierte Prozesse, (d) Auslosung durch leeseitige Konver-
genz und (e) Verstarkung durch Wellenbildung im Lee eines Hindernisses.
Die verschiedenen Mechanismen sind in Abb. 4.1 konzeptionell skizziert, sie
treten im Allgemeinen nicht vollig unabhéngig voneinander auf.

Direkte orographische Hebung feuchter, bodennaher Luft bis zum Niveau
freier Konvektion (NFK) stellt einen der wichtigsten Auslésemechanismen
fiir konvektive Wolken aller Art von flacher bis hin zu hochreichender Kon-
vektion dar. Bei hoher CAPE und ausreichender Feuchte enstehen durch
diese Auslosung mitunter sehr schwere Gewitter (vgl. Banta, 1990). Anhand
zweidimensionaler Simulationen untersuchen Chu und Lin (2000) beispiels-
weise die Entstehung und Ausbreitung hochreichender Konvektion durch
direkte Hebung feuchter Luftmassen an einem idealisierten Hindernis in Ab-
héngigkeit von einer Froude-Zahl, die mit der Brunt-Vaisala-Frequenz fir
feuchte Luft (Gl. 2.8) gebildet wird. Die Autoren kénnen prinzipiell drei ver-
schiedene Szenarien identifizieren. Diese sind (I) Ausbildung luvseitiger Kon-
vektion bei kleinen Froude-Zahlen, (IT) Ausbildung quasi-stationérer Syste-
me tiber dem Hindernis bei mittleren Froude-Zahlen und (III) Ausbildung
quasi-stationdrer Systeme iiber dem Hindernis sowie leeseitige Ausbreitung
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Abbildung 4.1: Mechanismen zur Auslosung oder Verstarkung orographisch
induzierter Konvektion. (a) Auslosung durch direkte orographische Hebung
am Hindernis, (b) Auslosung durch Wellenbildung oder Blockierung im Luv
des Hindernisses, (c¢) Auslosung durch thermisch induzierte Prozesse, (d)
Auslosung durch leeseitige Konvergenz und (e) Verstirkung durch Wellen-
bildung im Lee des Hindernisses. Nach Houze (1993).

der Konvektion bei groflen Froude-Zahlen. Um die verschiedenen Regime
zu realisieren, variieren Chu und Lin die Geschwindigkeit der horizontalen
Anstrémung. In Zusammenhang mit dem ersten Regime finden sie drei Ent-
stehungsmechanismen fiir luvseitige Konvektion. Zum einen entstehen die
konvektiven Zellen durch horizontale Luftmassenkonvergenz aufgrund von
orographischer Hebung der Luft am Hindernis, zum zweiten durch Schwere-
wellen, die von fritheren konvektiven Zellen ausgehen und zum dritten durch
Kaltluftbéen, die sich ausgehend von den priméren Zellen am Hindernis
stromaufwirts ausbreiten. Im quasi-stationédren Regime wird Feuchtkonvek-
tion nur am luvsseitigen Hang und in der Nahe der héchsten Erhebung des
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Hindernisses beobachtet. Sie entsteht dort ebenfalls durch horizontale Luft-
massenkonvergenz in Folge der Hebung der Luft am Hindernis und durch
Schwerewellen, die durch bereits ausgebildete Konvektion am Hang ange-
regt werden. Kaltluftbéen stromaufwérts werden hier nicht mehr beobach-
tet. Leeseitige Konvektion im dritten Regime wird schliefilich durch weitere
dynamische Effekte bei hoheren Windgeschwindigkeiten induziert. Chen und
Lin (2004) setzten diese Studien fort, indem sie dreidimensionale Simulatio-
nen bei Vorgabe verschieden geformter idealisierter Berge auf der Mesoskala
durchfiihrten. Sie konnten mit diesen Simulationen die Ergebnisse von Chu
und Lin (2000) im Wesentlichen bestétigen. In den dreidimensionalen Si-
mulationen entspricht das Regime (I) einer Situation, bei der orographische
Hindernisse eher umstréomt werden, die Regime (II) und (III) entsprechen
einer Situation, in der die Hindernisse eher iiberstromt werden. Chen und
Lin (2005) finden durch fortgefithrte Simulationen eine zusétzliche Abhén-
gigkeit der dargestellten Regime von der CAPE. Die Autoren zeigen, dass
die Regime mit zunehmender CAPE zu héheren Froude-Zahlen verschoben
werden. Sie erhalten zudem ein viertes Regime im Bereich grofier Froude-
Zahlen und kleiner CAPE, in dem iiber den betrachteten Hindernissen eher
feuchtstabile, stratiforme Bewolkung auftritt. Ergdnzende Fallstudien zum
Thema Auslosung durch direkte orographische Hebung feuchter Luft findet
man unter anderem auch bei Romero et al. (2000), bei Gheusi und Stein
(2003) und bei Stein (2004).

Direkte, orographische Hebung potenziell instabiler Luftschichten stellt
ebenfalls einen haufig beobachteten Mechanismus zur Auslésung von Kon-
vektion dar. Da orographisch verursachte Hebung feuchter Luftschichten zu-
néchst zur Ausbildung feuchtstabiler Wolken fiihrt, findet man konvektive
Zellen im Luv orographischer Hindernisse héufig in eine stratiforme Wolken-
decke eingelagert. In der Regel handelt es sich bei diesen eingelagerten Zellen
um flache Konvektion, die jedoch zu einer zusétzlichen Verstirkung orogra-
phisch gebildeten oder verstarkten stratiformen Niederschlags fithren kann
(Kirshbaum und Durran, 2004). Eine notwendige Voraussetzung dafiir, dass
sich konvektive Zellen in einer feuchtstabilen Wolke ausbilden, ist das lokale
Auftreten einer imagindren Brunt-Vaisila-Frequenz gesattigter Luft in der
Wolke, d.h. es muss N2 < 0 (feuchtlabile Schichtung) sein. Diese Voraus-
setzung ist im Allgemeinen jedoch nicht ausreichend dafiir, dass sich einge-
lagerte Konvektion ausbildet. Wahrend feuchtstabile orographische Wolken
oftmals als stationdre Wolken behandelt werden kénnen, wandern konvekti-
ve Zellen mit dem mittleren Grundstrom mit. Wie Kirshbaum und Durran
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(2004) sowie Fuhrer und Schir (2005) zeigen, ist es deshalb wichtig, dass
die Aufenthaltszeit der konvektiven Zellen im Hebungsgebiet ausreichend
dafiir ist, dass sich aus einer kleinen Stérung eine konvektive Wolke bilden
kann, d.h. die charakteristische Zeitskala fiir das Wachstum feuchtlabiler
Storungen in der entsprechenden Stromung muss deutlich kleiner sein als die
charakteristische Zeitskala fiir die Advektion der Luft iiber das Hindernis.
Auflerdem muss eine initiale Stérung vorhanden sein, die in idealisierten Si-
mulationen beispielsweise durch Addition stochastischer Schwankungen auf
das Temperaturfeld oder auf die Orographie erzeugt werden kann. Abhéngig
von weiteren Parametern wie etwa der Scherung des Grundstroms variiert
die Organisationsform der eingelagerten konvektiven Zellen in idealisierten
Simulationen zwischen hexagonalen Strukturen und realistischeren bénder-
formigen Anordnungen (Kirshbaum und Durran, 2005a,b).

Variationen von Temperatur und Feuchte in orographisch gegliedertem
Gelande sind weitere wichtige Faktoren fiir die Auslosung konvektiver Wol-
ken. Oftmals beobachtet man beispielsweise, dass in bergigem Gelinde be-
reits frither am Tag Konvektion entsteht als in angrenzenden Ebenen (Banta,
1990). Dies ist in vielen Féllen darauf zuriickzufithren, dass an Hangflachen,
die aufgrund ihrer Neigung gegeniiber solarer Bestrahlung exponiert sind,
Konvektion auslosende Hangaufwinde entstehen, noch bevor néchtliche In-
versionen iiber Télern und Ebenen vollstandig abgebaut sind. Eine ausfiihrli-
che Darstellung der Physik der Hangwindschichten findet man z. B. bei Nop-
pel (1999). In trockeneren Regionen erwérmt sich die Luft ferner iiber Bergen
und hochgelegenen Ebenen schneller als in der tiefergelegenen Umgebung, so
dass sich tiber den Bergkuppen und Hochebenen lokale Hitzetiefs ausbilden
und Konvergenz {iber den Kuppen und Hochebenen und damit eine Konvek-
tion auslosende Zirkulation angeregt wird. Diese kann unter Umsténden von
stabilisierenden Prozessen iiber angrenzenden Tiefebenen begleitet werden
(Benjamin und Carlson, 1986). In Fallstudien belegen schliefilich auch Lin
und Chen (2002) die Bedeutung von anabatischen Winden fiir die Ausbil-
dung hochreichender Konvektion. Wie Orville (1965) in zweidimensionalen
numerischen Simulationen zeigt, verhélt sich die Wolkenbildung in Hang-
winden sehr empfindlich gegeniiber Unterschieden der Temperatur und des
Feuchtegehalts der Luft sowie gegeniiber Verdnderungen der Hanggeometrie.
Die Systeme werden komplexer, wenn zusétzlich zu thermisch induzierten
Effekten weitere Faktoren hinzukommen, die die Stromung in orographisch
gegliedertem Geldnde bestimmen. Eine typische Wechselwirkung zwischen
dem atmosphérischen Grundstrom und einem Hangwind tritt z. B. ein, wenn
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ein Hang im Tagesverlauf leeseitig starker erwéarmt wird. Durch die Erwéar-
mung kann eine stabile Schichtung vom Boden her abgebaut werden, so
dass sich bodennahe Hangaufwinde ausbilden, die dem Grundstrom entge-
gengerichtet sind. Dies fiihrt schliefllich zu einer Konvergenz am Leehang
mit moglicher Ausbildung von Cumuluskonvektion (Banta, 1984).

Die dritte Kategorie Konvektion auslésender Prozesse beinhaltet Banta
(1990) zufolge dynamische Effekte in orographisch gegliedertem Gelande.
Zu diesen Effekten gehoren primér Gebirgswellen, Blockierung im Luv oder
auch Konvergenz an den Flanken oder im Lee umstromter Berge (Banta,
1990; Houze, 1993). Dynamische Effekte treten in der Regel bei hoheren
Windgeschwindigkeiten auf und tiberlagern oftmals thermisch induzierte Ef-
fekte. Ein Beispiel zur Uberlagerung eines Gebirgswellensystems mit einem
Hitzetief tiber einer Hochebene findet man z. B. bei Benjamin (1986). Varia-
tionsstudien zur Ausbildung nichtregnender konvektiver Wolken in Gebirgs-
wellenstromungen werden erstmals von Orville (1968) auf der Basis einfacher
numerischer Simulationen durchgefiihrt. Die Ergebnisse der zweidimensio-
nalen Modellstudien zeigen, dass die Ausbildung konvektiver Wolken in einer
Gebirgswellenstromung im Vergleich zur Ausbildung konvektiver Wolken in
einer ruhenden Atmosphére beschleunigt ablauft. Die Wolken werden wie
im ruhenden System oberhalb des tiberstromten Hindernisses initiiert, ent-
wickeln sich jedoch nicht wie im ruhenden System tiber dem orographischen
Hindernis sondern weiter stromabwéarts im Lee des Hindernisses und wan-
dern in der Gebirgswellenstromung mit dem Grundstrom mit. Zu den weni-
gen Arbeiten iiber die Wechselwirkung zwischen Gebirgswellen und konvek-
tiven Wolken gehort auch eine Fallstudie von Tripoli und Cotton (1989a,b).
In dieser Fallstudie wird ein konzeptionelles Modell zur Entwicklung eines
mesoskaligen konvektiven Systems (MCS) erstellt, das am 4. August 1977
iiber den Rocky Mountains und den angrenzenden Hochebenen entstanden
ist. Die Situation zeigt ein Gebirgswellensystem mit zwei Hebungsgebieten,
das sich tiber Nacht in der freien Atmosphére oberhalb der Rocky Moun-
tains entwickelt hat. Das erste Hebungsgebiet liegt iiber den Bergen und
zeigt eine — aus linearen Losungen bekannte — stromaufwérts geneigte Ach-
se. Das zweite Hebungsgebiet liegt ostwérts iiber den Leehédngen der Berge.
Im Tagesverlauf bildet sich zunéchst eine konvektive Grenzschicht {iber den
Bergen, wihrend die Hochebenen weiter im Osten noch unter einer Inversion
liegen, die erst langsam abgebaut wird. Das Gebirgswellensystem bleibt in
der freien Atmosphére weiterhin bestehen. In den beiden welleninduzierten
Hebungsgebieten entstehen die ersten hochreichenden Wolken. Diese Situa-
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tion ist in Abb. 4.2 skizziert. Wéahrend die konvektiven Systeme mit dem
Grundstrom ostwérts wandern, gelangen die 6stlich gelegenen konvektiven
Zellen iiber die Hochebenen und l6sen sich auf, die konvektiven Zellen aus
dem Westen gelangen in das Hebungsgebiet im Lee der Rocky Mountains
und werden unter weiterer Feuchtezufuhr dramatisch verstarkt, so dass sie
sich zu einem MCS ausbilden. Dieses Stadium der Entwicklung ist hier nicht
mehr dargestellt.

Die angefiihrte Literatur zeigt, dass der Einfluss von Gebirgswellen ein
wichtiger Faktor bei der Auslosung und Entwicklung hochreichender Kon-
vektion sein kann. Wechselwirkungen von Gebirgswellen und Konvektion
wurden bisher jedoch noch kaum detailliert untersucht. Unter Verwendung
von Simulationsergebnissen zu quasi-stationiren Gebirgswellenstréomungen
aus Kapitel 3 wird im Folgenden der Einfluss von Gebirgswellenstrémungen
auf die konvektive Hemmung untersucht. Anschlielend wird in Abschnitt 4.3
die Wechselwirkung von Gebirgswellenstromungen mit hochreichender Kon-
vektion in idealisierten Simulationen betrachtet, in denen die Skalenléngen
der Orographie auf Mittelgebirge abgestimmt sind.

4.2 Zur konvektiven Hemmung

Neben der konvektiv verfiigbaren potentiellen Energie (CAPE), deren Va-
riation in einer Gebirgswellenstromung in Kapitel 3 eingehend analysiert
wurde, ist die konvektive Hemmung (CIN) ein maBgeblicher Faktor bei der
Analyse von Umgebungsbedingungen konvektiver Wolken. Als konvektive
Hemmung wird diejenige Energie bezeichnet, die aufgebracht werden muss,
um ein Luftvolumen bis zu seinem Niveau freier Konvektion anzuheben. Je
geringer die konvektive Hemmung ist, um so eher ist mit konvektiver Wol-
kenbildung zu rechnen. Im Folgenden interessiert daher die Variation der
konvektiven Hemmung tiber orographischen Hindernissen in Strémungssi-
tuationen mit und ohne Gebirgswelleneinfluss. Ein Vergleich dieser Situatio-
nen erlaubt dann eine Aussage dariiber, in wieweit der Gebirgswelleneffekt
die konvektive Hemmung &ndert.

Die konvektive Hemmung ist nach Gl. (2.21) zu berechnen. Fiir die Be-
rechnung muss zum einen das vertikale Profil der virtuellen Temperatur
T, eines aufsteigenden Luftpakets und zum andern das vertikale Profil der
virtuellen Temperatur T, o der lokalen Umgebung des Luftpakets bekannt
sein. Der virtuelle Temperaturzuschlag bleibt im Folgenden unberiicksich-
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Abbildung 4.2: Konzeptionelle Skizze einer zonalen Gebirgswellenstromung
iiber den Rocky Mountains zum Zeitpunkt einsetzender Konvektion. Die
ausgezogenen Linien stellen Stromlinien dar, die schattierte Flache tiber den
Hochebenen repréasentiert eine Inversion, die Kreise deuten die meridionalen
Komponenten der Stromung an. Aus Tripoli und Cotton (1989a).

tigt. Die Profile der Temperaturen 7}, und 7; und damit auch die konvektive
Hemmung sind verschiedenen Einflussfaktoren unterworfen. Um die Varia-
tion der konvektiven Hemmung in Gebirgswellenstromungen zu verstehen,
ist es ausreichend, drei wichtige Einflussfaktoren genauer zu betrachten.
Diese sind (a) die Stabilitat der freien Atmosphére, (b) der Feuchtegehalt
in der konvektiven Grenzschicht und (c) die Hohe der Grenzflache zwischen
konvektiver Grenzschicht und freier Atmosphére. Die Bedeutung dieser Ein-
flussfaktoren fiir die konvektive Hemmung wird im Folgenden anhand einiger
einfacher Betrachtungen dargestellt.

Wir diskutieren zunéchst nur den Einfluss der Hohe der Grenzflache zwi-
schen konvektiver Grenzschicht und freier Atmosphére auf die konvektive
Hemmung. Die Hohe der Grenzfliche wurde in Abschnitt 3.3.4 mit 7; be-
zeichnet. Nach Gl. (3.58) wird sie durch die Summe aus der Geldndehohe
und der vertikalen Méchtigkeit z; der konvektiven Grenzschicht gebildet. Der
qualitative Zusammenhang zwischen 7; und der konvektiven Hemmung sei
an einem Beispiel erldutert. Dazu betrachte man Abb. 4.3, in der das Profil
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der potentiellen Temperatur 6y(z) einer lokalen Umgebung eines Luftpakets
als schwarz durchgezogene Kurve skizziert ist. In der konvektiven Grenz-
schicht unterhalb der Hohe 7; ist die potentielle Temperatur 6; konstant. Ein
Luftvolumen derselben potentiellen Temperatur #; wird aus der konvekti-
ven Grenzschicht bis zum Hebungskondensationsniveau (HKN) angehoben
(schwarz gestrichelte Linie). Dabei bleibt 6, fiir das Luftvolumen ebenfalls
konstant. Oberhalb des Hebungskondensationsniveaus kiihlt sich das aufstei-
gende Luftvolumen bei konstanter pseudopotentieller Temperatur 6,,, weiter
entlang der schwarz gestrichelten Kurve ab und erreicht sein Niveau freier
Konvektion (NFK). Die schraffierte Flache in Abb. 4.3 ist proportional zur
konvektiven Hemmung (vgl. Abschnitt 2.1.6). Wenn die Hohe 7; zunimmt,
wird die schraffierte Flache und damit die konvektive Hemmung kleiner, bis
die Grenzfliche zwischen konvektiver Grenzschicht und freier Atmosphére
eine Hohe 7/ erreicht, in der die konvektive Hemmung Null wird. Die Grenz-
fliche liegt dann im Kumuluskondensationsniveau (KKN). Fir diesen Fall
ist die konstante potentielle Temperatur 6, der konvektiven Grenzschicht in
Abb. 4.3 durch die rot durchgezogene Kurve dargestellt. Oberhalb der Hohe
7/ ist die Umgebungstemperatur weiterhin durch 6y(z) gegeben. Ein kon-
vektives Luftvolumen ist in der Grenzschicht durch die konstante potentielle
Temperatur ¢, und oberhalb davon durch die konstante pseudopotentielle
Temperatur ¢}, charakterisiert (rot gestrichelte Kurve).

Entscheidend fiir die weiteren Betrachtungen ist, dass die konvektive Hem-
mung bei sonst gleichen Bedingungen abnimmt, wenn 7; zunimmt. Umge-
kehrt gilt auch, dass die konvektive Hemmung zunimmt, wenn 7; abnimmt.
Im Fall einer geldndefolgend konstanten Grenzschichthéhe z; iiber einem
Berg (vgl. Abb. 3.24) ist die konvektive Hemmung tiber dem Berg also ge-
ringer als iiber den angrenzenden Ebenen. Entsprechend ist die konvektive
Hemmung tiber einem Tal grofer.

Wir betrachten nun die konvektive Hemmung fiir die in den Abschnit-
ten 3.3.4 und 3.3.5 vorgestellten Félle 3P bis 3W (siche unten) und zwar
zunéchst nur zum Zeitpunkt der Modellinitialisierung, bei dem die Grenz-
schichthohe z; konstant und die Atmosphére frei von Stérungen durch eine
Gebirgswelle ist. Der Verlauf der konvektiven Hemmung senkrecht zu den
Hindernissen ist fiir diese Referenzsituationen in den Abbildungen B.25 bis
B.48 fiir verschiedene Mischungsverhiltnisse r durch gestrichelte Kurven
dargestellt. Die Félle 3P und 3Q (symmetrische Hiigel) werden in den Ab-
bildungen B.25 bis B.30 gezeigt, die Fille 3R und 3S (symmetrische Téler)
in den Abbildungen B.31 bis B.36. Die Abbildungen B.37 bis B.42 bezie-
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Abbildung 4.3: Skizze eines Skew-T-log-p-Diagramms zur Variation der CIN
mit der Hohe 7; der Grenzfliche zwischen konvektiver Grenzschicht und
freier Atmosphére. Siehe dazu die Beschreibung im Text.

hen sich auf die Konfigurationen 3T und 3U (asymmetrische Hiigel) und
die Abbildungen B.43 bis B.48 auf die Konfigurationen 3V und 3W (Berg-
Tal-Berg-Systeme). Die Details entnehme man den Tabellen 3.11 und 3.12.
Die Variation der CIN in jeder Referenzsituation ist bei konstanter Hohe z;
der konvektiven Grenzschicht und konstantem Mischungsverhéltnis r in der
konvektiven Grenzschicht ausschlieBlich durch das Ansteigen (Absinken) der
Grenzflache zwischen konvektiver Grenzschicht und freier Atmosphére mit
ansteigendem (absinkendem) Gelédnde der Hohe 7(x) bedingt. In den Abbil-
dungen B.25 bis B.48 erkennt man eine deutliche Abnahme (Zunahme) der
CIN bei einer ansteigenden (absinkenden) Grenzfléche.
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Die Referenzsituationen in den Abbildungen B.25 bis B.48 zeigen wei-
ter, dass die konvektive Hemmung bei abnehmendem Mischungsverhaltnis
unter sonst gleichen Bedingungen zunimmt. Mit abnehmendem Mischungs-
verhiltnis wird auch die maximale Anderung der konvektiven Hemmung
senkrecht zu einem Hindernis grofier. Anhand der Konfiguration 3P1 (sym-
metrischer Higel) verdeutlicht man sich beispielsweise, dass die CIN fiir
r=10gkg " bei einem gelindebedingten Ansteigen der Héhe 7; um 600 m
von 50Jkg~! auf gerade 0Jkg~!, d.h. nur um 50Jkg~! abnimmt, wih-
rend sie fiir r = 9gkg™! beim selben Ansteigen der Hohe 7; von 80 Jkg~!
auf 10Jkg™!, d. h. um 70 J kg~! abnimmt. Umgekehrt nimmt die CIN in der
Konfiguration 3R1 (symmetrisches Tal) bei einem Absinken der Grenzflache
um 600m bei r = 10gkg ™" von 50 Jkg~! auf 190 Jkg=!, d. h. um 140 Jkg~!
zu, wihrend sie fiir r = 9 gkg ™" beim selben Absinken der Grenzfliche von
90 Jkg~! auf 280 Jkg~!, d. h. um ganze 190 Jkg~! zunimmt.

Ein Vergleich der Konfigurationen 3P bis 3W in den den Abbildungen
B.25 bis B.48 untereinander zeigt ferner fiir die Referenzsituationen, dass
die konvektive Hemmung mit zunehmender Stabilitat grofier wird. Auch die
Anderung der konvektiven Hemmung senkrecht zu den betrachteten Hinder-
nissen wird mit zunehmender Stabilitdt unter sonst gleichen Bedingungen
grofer. Bei einem Mischungsverhiltnis von 8 gkg ™! variiert die CIN in der
Konfiguration 3P0 (No = 0,008s7!) z. B. zwischen 5Jkg~! und 35J kg~ !,
also um 30 Jkg™!, in der Konfiguration 3P1 (Ny = 0,010s1) variiert die
CIN hingegen zwischen 30 Jkg~! und 150 Jkg~!, also um 120 Jkg~!.

Nachdem der Einfluss der Stabilitét der freien Atmosphére, des Feuchtege-
halts in der Grenzschicht und der Hohe der Grenzflache zwischen konvektiver
Grenzschicht und freier Atmosphére auf die konvektive Hemmung zunéchst
an den Referenzféllen aufgezeigt wurde, betrachten wir nun den zusétzlichen
Einfluss von Gebirgswellen auf die konvektive Hemmung. Fir die Falle 3P
bis 3W ist die konvektive Hemmung, die sich aus den KAMM2-Simulationen
nach jeweils 12 Stunden Simulationszeit bei verschiedenen Mischungsver-
héltnissen ergibt, ebenfalls in den Abbildungen B.25 bis B.48 eingetragen
(durchgezogene Linien). In den Ergebnissen der numerischen Simulationen
konnen die oben dargestellten Einflussfaktoren quantitativ nicht mehr ge-
trennt voneinander diskutiert werden. So wird durch die Gebirgswellenstro-
mung gleichzeitig die lokale Stabilitét der freien Atmosphére sowie auch die
lokale Grenzschichthohe z; und damit auch die Hohe 7; verdndert. Wie man
den Ergebnissen insgesamt entnimmt, fallt die Auswirkung der Gebirgswel-
lenstromung auf die konvektive Hemmung in unterschiedlichen Simulationen

194



4.2 Zur konvektiven Hemmung

und fiir unterschiedliche Mischungsverhéltnisse zum Teil bemerkenswert ver-
schieden aus und wird nun im Folgenden diskutiert.

In den Abbildungen B.25, B.27 und B.29 zu den Simulationen 3P0, 3P1
und 3P2 von Gebirgswellenstromungen iiber symmetrischen Hiigeln einer
Hohe von 600m fallt zundchst auf, dass die CIN in den Gebirgswellen-
stromungen bei kleinem Mischungsverhéltnis mit ansteigendem (absinken-
dem) Gelande zunimmt (abnimmt) und zwar in der Simulation 3P0 bei
r = 5gkg ! um maximal 30 Jkg~ !, in der Simulation 3P1 bei r = 8 gkg ™"
um maximal 40Jkg™! und in der Simulation 3P2 bei r = 12gkg™! um
maximal 80Jkg~!. Dieser Verlauf der CIN lings der betrachteten Hinder-
nisse stellt sich zum einen dadurch ein, dass die maximale Auslenkung h;
der Grenzflache zwischen konvektiver Grenzschicht und freier Atmosphé-
re in der Gebirgswellenstromung geringer ausfillt als im Referenzfall (vgl.
Abschnitt 3.3.4). Zum anderen ist die Stabilitédt der Atmosphére durch die
Gebirgswelle lokal iiber dem Hindernis erhoht. Es ist folglich nicht generell
davon auszugehen, dass die Konvektion férdernden Bedingungen iiber einem
Bergriicken giinstiger ausfallen. Bei grofferen Mischungsverhéltnissen stellt
man fest, dass die CIN im Luv der Hindernisse eher etwas kleiner ausfallt
als stromaufwarts, wihrend sie im Lee weiterhin deutlich grofler bleibt als
stromaufwirts der Hindernisse. Bevorzugte Regionen fiir eine Entwicklung
konvektiver Wolken liegen in den Gebirgswellenstromungen also eher iiber
den Luvhangen der Bergriicken und nicht, wie in den Referenzfillen, di-
rekt iiber den Bergriicken. Dieser Effekt kommt dadurch zustande, dass die
Hohe z; der konvektiven Grenzschicht in den Dreischichtenstromungen luv-
seitig grofler und leeseitig kleiner ausféllt als direkt iiber dem Bergriicken.
In den Abbildungen B.26, B.28 und B.30 zu den Simulationen 3Q0, 3Q1
und 3Q2 von Gebirgswellenstromungen tiber symmetrischen Hiigeln einer
Hohe von 900 m findet man diesen Effekt bei allen dargestellten Mischungs-
verhéltnissen deutlich verstéirkt vor. So féllt die CIN in der Simulation 3Q0
bei r = 5gkg ™" von 120 Jkg~! stromauf des Hindernisses auf 50 Jkg~' im
Luv ab und steigt iiber dem Bergriicken an um im Lee 170 Jkg™! zu errei-
chen. In der Simulation 3Q1 fillt die CIN bei r = 8gkg™' von 90 Jkg™!
auf 10Jkg™! im Luv ab und steigt dann auf 190 Jkg~! im Lee an. In der
Simulation 3Q2 fallt die CIN schlieBlich bei » = 12gkg™" von 55Jkg~!
auf 0Jkg=! im Luv ab und steigt dann auf 245Jkg~! im Lee an. Die Ge-
birgswellenstromung fiihrt insgesamt also dazu, dass Konvektion férdernde
Bedingungen {iber Bergriicken und im Lee der Berge abgeschwécht und ins
Luv der Hindernisse verlagert werden.
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In den Abbildungen B.31 bis B.36 zu den Simulationen 3R und 3S von
Gebirgswellen {iber symmetrischen Télern fillt zunichst auf, dass die An-
derung der CIN ldngs der betrachteten Téler in den numerischen Simula-
tionen generell deutlich kleiner ausféllt als in den Referenzsituationen. Dies
ist darauf zurtickzufiihren, dass die vertikale Ausdehnung der konvektiven
Grenzschicht in den Simulationen iiber den Télern gréfer ist als iiber den
angrenzenden Hochebenen, so dass die maximale Auslenkung h; deutlich
kleiner ausfallt als in den Referenzsituationen. Eine wichtige Konsequenz
davon ist, dass in vielen Fallen mit kleinen Mischungsverhéltnissen iiber den
Talern tiberhaupt erst ein Niveau freier Konvektion entsteht, das in den Re-
ferenzsituationen noch nicht vorhanden ist. Die wellenférmige Strémung in
den Simulationen hat zur Folge, dass die Stabilitdt der Atmosphére oberhalb
der Téler reduziert wird, was zu einer weiteren Abnahme der CIN gegeniiber
den Referenzsituationen fiihrt. Auflerdem wird die konvektive Grenzschicht
im Luv der Téler grundsétzlich etwas kleiner als im Lee der Taler. Dadurch
ist die CIN luvseitig generell etwas grofier als leeseitig. Die Unterschiede sind
jedoch eher gering, so dass der Gebirgswelleneffekt gegeniiber anderen Ef-
fekten wie beispielsweise kleinen Schwankungen des Mischungsverhaltnisses
etwas in den Hintergrund tritt.

Die Abbildungen B.37 bis B.42 zu den Simulationen 3T und 3U von
Gebirgswellen iiber asymmetrischen Hiigeln zeigen im Groflien und Gan-
zen einen Verlauf der CIN lédngs der Hindernisse, wie man ihn auch iiber
symmetrischen Hiigeln beobachtet. In den Gebirgswellenstromungen ist die
CIN iiber den windzugewandten Hangen insgesamt kleiner als weiter strom-
auf der Hindernisse, die Maxima der CIN iiber den Leehédngen fallen in
den Simulationen mit asymmetrischer Orographie deutlich kleiner aus als
in den symmetrischen Fillen. Wie in den oben diskutierten Situationen ist
auch hier die Anderung der CIN lings der betrachteten Hindernisse auf die
variable Hohe der Grenzfliche zwischen konvektiver Grenzschicht und frei-
er Atmosphire sowie auf die lokale Anderung der Stabilitit in der freien
Atmosphére zuriickzufithren. In wieweit sich die Entwicklung konvektiver
Wolken iiber den asymmetrischen Hindernissen von der Entwicklung iiber
symmetrischen Hindernissen unterscheidet, wird in den folgenden Abschnit-
ten diskutiert. Zunéchst werden jedoch noch einige Aspekte der CIN in
Berg-Tal-Berg-Systemen dargestellt.

Der Verlauf der CIN in den Berg-Tal-Berg-Konfigurationen 3V und 3W ist
fiir verschiedene Mischungsverhéltnisse in den Abbildungen B.43 bis B.48
dargestellt. In diesen Abbildungen liegen die Bergkuppen an den Stellen
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|z/a] = 2 und die Talsohlen bei 2:/a = 0. Die Referenzsituationen zeigen
wie bisher Minima der CIN iiber den Bergkuppen und deutliche Maxima
der CIN tiiber den Talsohlen. Die Ergebnisse der numerischen Simulationen
unterscheiden sich erheblich von den Referenzsituationen. Uber den windzu-
gewandten Hiigeln liegen die Minima der CIN hauptséchlich fiir kleinere Mi-
schungsverhéltnisse eher iiber den Luvhéngen als iiber den Bergkuppen und
sind insgesamt deutlich schwéacher ausgeprégt als in den Referenzsituatio-
nen. Mit zunehmendem Mischungsverhéltnis wandern sie dann jedoch iiber
die Bergkuppen, so dass sie mit den Orten der Minima aus den Referenzsi-
tuationen zusammenfallen. Maxima der CIN liegen nun tiber den Leehéngen
der windzugewandten Hiigel. Die CIN féllt iiber den windzugewandten Hén-
gen der Taler ab, so dass sie auf der Strecke zwischen Talsohle und Berg-
kuppe der jeweiligen windabgewandten Hiigel ihr Minimum erreicht. Maxi-
ma und Minima der CIN sind auch hier nicht so deutlich ausgepriagt wie
in den Referenzsituationen. Die Positionen der Minima zwischen Talsohlen
und Bergkuppen der windabgewandten Hiigel variieren wiederum mit dem
Mischungsverhaltnis. Bei kleinen Mischungsverhéltnissen liegen die Minima
der CIN eher iiber den Talsohlen, mit zunehmendem Mischungsverhéltnis
wandern die Minima dann bis iiber die Bergkuppen der windabgewand-
ten Hiigel. Im Lee dieser Hiigel erreicht die CIN dann jeweils ein weiteres
Maximum, welches in einigen Simulationen etwas stirker und in anderen Si-
mulationen etwas schwécher ausgeprigt ist als das entsprechende Maximum
im Lee der windzugewandten Hiigel. In den Berg-Tal-Berg-Konfigurationen
hat die Gebirgswellenstromung also insgesamt eine deutliche Verlagerung
Konvektion fordernder Bedingungen aus dem Bereich der Bergkuppe eines
windabgewandten Hiigels in den Bereich zwischen Talsohle und Luvhang
des windabgewandten Hiigels zur Folge, die auch als luvseitige oder tal-
seitige Verstarkung Konvektion férdernder Bedingungen aufgefasst werden
kann. Durch den dargestellten Sachverhalt wird schliellich auch die konzep-
tionelle Skizze (b) der Abb. 4.1 zur welleninduzierten Auslésung konvektiver
Wolken im Luv von Hindernissen deutlicher.

4.3 Simulationen maBiger Konvektion
In Abschnitt 2.2 wurde an unterschiedlichen Beispielen gezeigt, wie sich

konvektive Wolken {iber ebenem Geldnde entwickeln, wenn die Geschwindig-
keit des Grundstroms und die durch die Brunt-Viisédla-Frequenz charakte-

197



Kapitel 4 Konvektive Wolken iiber gegliedertem Geldnde

risierte Stabilitiat der Troposphére oberhalb einer konvektiven Grenzschicht
konstant sind. Dabei wurde in Abschnitt 2.2.1 ein Fall méfBiiger Konvek-
tion angefiihrt, der durch eine CAPE von 1260 J/kg charakterisiert war.
Fiir diesen Fall (Simulation 2A) betrug die Brunt-Viisiléd-Frequenz N in
der freien Troposphire 0,012s7!, die Geschwindigkeit U des horizontalen
Grundstroms 12m/s, die Hohe z; der konvektiven Grenzschicht 600 m und
das Mischungsverhdltnis 7., in der Grenzschicht 18,5g/kg. Das dazuge-
horige Skew-T-log-p-Diagramm ist in Abb. 2.6 dargestellt. Die Simulation
zeigte eine nichtregnende konvektive Wolke mit einer Lebensdauer von et-
was weniger als 20 Minuten (Abb. 2.8). Im Folgenden wird die Konfigura-
tion 2A nochmals aufgegriffen mit dem Ziel, Unterschiede in der Wolken-
entwicklung aufzuzeigen, die sich aus einer durch orographische Hindernisse
induzierten Stérung der Grundstromung ergeben. Als orographische Hin-
dernisse werden ein symmetrischer sowie ein asymmetrischer Bergriicken,
ein symmetrisches Tal und ein Berg-Tal-Berg-System verwendet. Die quasi-
zweidimensionalen Hindernisse mit der charakteristischen Lénge a, im Luv
und ag4 im Lee sowie der Hohe h werden senkrecht zum Grundstrom ange-
ordnet. Unter atmosphérischen Bedingungen, die denen der Konfiguration
2A vergleichbar sind, wurden Simulationen trockener Stromungen iiber sol-
chen Hindernissen bereits in den Abschnitten 3.3.4 und 3.3.5 behandelt. Die
Geometrie der symmetrischen Berge sowie der Tiler wurde dabei mit GI.
(3.47) berechnet, die der asymmetrischen Berge mit Gl. (3.57) und die der
Berg-Tal-Berg-Systeme mit Gl. (3.55) (vgl. die Simulationen 3P2 (symme-
trischer Berg), 3R2 (symmetrisches Tal), 3T2 (asymmetrischer Berg) und
3V2 (Berg-Tal-Berg-System)). In den Simulationen entwickelten sich nach
einer Einschwingphase quasi-stationire Gebirgswellen.

Die Parameter fir die Simulationen, die im Folgenden diskutiert werden,
sind in Tab. 4.1 zusammengestellt.

Tabelle 4.1: Liste der Parameter fur die Simulationen 4A

Nr. N U Tmax Z Qy, aq h

st ms™! gkg! m  km km m
4A1 20 20 600
4A2 20 80 600
1A3 0,012 12 18,5 600 20 20  —600

4A4 s. Konfig. 3V2
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Das nach Gl. (2.35) fiir die Simulationen vorgegebene Vertikalprofil der
relativen Luftfeuchte weist oberhalb der konvektiven Grenzschicht recht ho-
he Werte auf (siehe dazu das Skew-T-log-p-Diagramm in Abb. 2.6). Daher
wird in allen Simulationen in den Hebungsgebieten der sich ausbildenden
Gebirgswellen bereits wenige Stunden nach Initialisierung des Modells Sét-
tigung erreicht. Verantwortlich dafiir ist zum einen eine lokale Abkiihlung
und zum anderen eine Erhohung der spezifischen Feuchte in den Hebungs-
gebieten. Die Folge davon ist eine Ausbildung leichter stratiformer Wolken
iber den luvseitigen Hangen der Hiigel sowie tiber den Talsohlen, die in
unteren Hohen ausschlieflich aus Wolkentropfen bestehen. In gréflerer Hohe
findet man vereinzelt auch Wolkeneis in der Gebirgswelle, das die bekannten
Cirrocumulus lenticularis bildet.

4.3.1 Simulation mit symmetrischem Hiigel

Im Fall 4A1 ist die Orographie durch einen symmetrischen Hiigel von 600 m
Hohe gegeben. Der Verlauf von potentieller Temperatur und spezifischer
Feuchte langs dieses Hiigels nach einer Integrationszeit von 11:50 Stunden
ist in den Abbildungen 4.4 (a) und (b) in x-z-Schnitten in der Ebene y =0
angegeben. In Bodennédhe betriagt die potentielle Temperatur 312,3 K, die
spezifische Feuchte liegt bei 18,4 gkg™!. Der Verlauf der Isentropen sowie der
Linien gleicher spezifischer Feuchte in den unteren 6,3km (dies entspricht
einer vertikalen Wellenldnge) zeigt den Wellencharakter der Stromung, der
von leichten Fluktuationen tiberlagert ist, die durch die Kondensation in der
Schichtbewolkung verursacht wird (siehe Abb. 4.6). Ein Vertikalprofil von
Temperatur und Taupunktstemperatur in x = 0, y = 0 ist in einem Skew-
T-log-p-Diagramm in Abb. 4.5 dargestellt. Das Profil zeigt zum Ersten die
Lage der Schichtbewdlkung oberhalb der konvektiven Grenzschicht an, in
der die Taupunktstemperatur der Lufttemperatur entspricht. Zum Zweiten
gibt das Profil die welleninduzierten Regionen erhohter bzw. verminder-
ter Temperatur und Taupunktstemperatur erkennbar wieder. Oberhalb der
Schichtbewolkung zeigt das Temperaturprofil einen feuchtstabilen Verlauf,
der eine Entwicklung hochreichender Konvektion unterbindet. Die Schicht-
bewolkung aus Wolkentropfen ist fiir den angegebenen Zeitpunkt in einem
x-z-Schnitt in der Flache y = 0 in Abb. 4.6 dargestellt. Diese Abbildung ist
reprisentativ fiir die Wolkenbildung in der gesamten Simulation. Uber dem
luvseitigen Hang verstérkt sich die Schichtwolke mit zunehmender Hebung
feuchter Luft. Etwa ab der Hangkuppe ist leichte konvektive Wolkenbil-
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dung festzustellen, die jedoch nicht tiber das Stadium flacher Konvektion
hinausgeht. Die konvektiven Wolken verdunsten in der leeseitig des Hiigels
absinkenden Luft wieder.

4.3.2 Simulation mit asymmetrischem Hiigel

Der Fall 4A2 unterscheidet sich vom Vorhergehenden durch einen leesei-
tig verldngerten Hang. Entsprechend Kapitel 3 ist die Amplitude der Ge-
birgswelle bei einer solchen Geometrie leicht abgeschwicht. Bereits diese
Anderung hat zur Folge, dass sich im Verlauf der Simulation wiederholt
vereinzelte hochreichende konvektive Zellen entwickeln. Durch die konvek-
tive Aktivitdt wird die Gebirgswelle in der Umgebung der Schauer- oder
Gewitterzellen abgeschwécht. Fir eine solche Situation ist in Abb. 4.7 der
Verlauf der potentiellen Temperatur und der spezifischen Feuchte langs ei-
nes x-z-Schnitts durch die Ebene y = 3km nach einer Integrationszeit von
7:10 Stunden dargestellt. Die potentielle Temperatur in der bodennahen
Scherungszone liegt bei 311,8 K, die spezifische Feuchte betrégt wiederum
etwa 18,4gkg™'. Die Hohe der konvektiven Grenzschicht ist ebenfalls ein-
getragen. Im Vergleich zu Simulation 4A1 zeigt sie eine deutlich schwéchere
vertikale Auslenkung langs des Hiigels, entsprechend fillt die Amplitude der
Gebirgswelle in der freien Atmosphére deutlich kleiner aus. Dies zeigt auch
Abb. 4.8 eines Vertikalprofils von Taupunkts- und Lufttemperatur in = = 0,
y = 3 km. Die konvektive Wolke, welche sich zu dem angegebenen Zeitpunkt
iiber dem luvseitigen Hang des Hiigels gebildet hat, ist auf bekannte Weise in
einem x-z-Schnitt in y = 3 km in Abb. 4.9 dargestellt. Sie reicht in eine Héhe
von 7km. Durch Koagulation sind bereits Regentropfen entstanden. Nach
weiteren 10 Minuten erreicht die Wolke eine Hohe von 9,5km (Abb. 4.10),
ein Teil der Tropfen gefriert, so dass man im oberen Abschnitt der Wolke
nun zuséatzlichen Graupel vorfindet. Die Abbildungen 4.11 bis 4.14 dokumen-
tieren den weiteren Verlauf der Wolkenentwicklung bis zu einem Zeitpunkt
von 8:00 Stunden nach Initialisierung des Modells. Dieser Verlauf zeigt im
Wesentlichen die Entwicklung einer Einzelzelle, die in vergleichbarer Form
iiber ebenem Geldnde allerdings nur bei hoheren CAPE-Werten entstanden
ist. Charakteristisch fiir die Entwicklung der Einzelzelle in der Gebirgswelle
ist die riickwartige Neigung der vertikalen Wolkenachse, der Amboss der
Wolke sowie ausfallender Graupel und Niederschlag verbleiben stromauf-
warts der Aufwindregion, da die Windgeschwindigkeit im bodennahen Lee
des iiberstromten Hiigels etwas stirker ist als in der Hohe.
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Abbildung 4.4: (a) Potentielle Temperatur in K und (b) spezifische Feuch-
te in gkg™! aus der Simulation 4A1 nach 11:50 Stunden Simulationszeit
in der Fliache y = 0. Die dicken durchgezogenen Linien geben die relative
Luftfeuchte in % wieder. Die Grenzfliche zwischen konvektiver Grenzschicht
und freier Troposphére ist durch eine gestrichelte Linie markiert.
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ionszeit in x = 0, y = 0. p(z0) gibt den Druck in der Bezugshohe zy = 900 m

an (siehe Abschnitt 2.2).
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Abbildung 4.6: Massendichten der Hydrometeore in kgm~2 (blau = Wol-
kentropfen, rot = Regentropfen, gelb = Wolkeneis, magenta = Graupel und
griin = Schnee) und Isolinien der spezifischen Feuchte (—) in gkg™! fiir die
Simulation 4A1 nach 11:50 Stunden Simulationszeit in einem x-z-Schnitt
in der Fliache y = 0. Die Pfeile geben den Windvektor an. Thre Lénge ist
in x-Richtung mit 5ms~! ~1km und in z-Richtung mit 10ms~! ~1km
skaliert.
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Abbildung 4.7: Wie Abb. 4.4, jedoch fiir die Simulation 4A2 nach 7:10 Stun-
den Simulationszeit in der Fliche y = 3 km.
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Abbildung 4.9: Wie Abb. 4.6, jedoch fiir die Simulation 4A2 nach 7:10 Stun-
den Simulationszeit in der Fliache y = 3km.
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Abbildung 4.10: Wie Abb. 4.9, jedoch nach 7:20 Stunden.
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Abbildung 4.12: Wie Abb. 4.9, jedoch nach 7:40 Stunden.
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Abbildung 4.14: Wie Abb. 4.9, jedoch nach 8:00 Stunden.
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Abbildung 4.15: Wie Abb. 4.4, jedoch fiir die Simulation 4A3 nach 9:50
Stunden Simulationszeit in der Flache y = —8km.
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Abbildung 4.17: Wie Abb. 4.6, jedoch fiir die Simulation 4A3 nach 9:50
Stunden Simulationszeit in der Fliche y = —8 km.
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Abbildung 4.18: Wie Abb. 4.17, jedoch nach 10:20 Stunden.
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Abbildung 4.20: Wie Abb. 4.17, jedoch nach 10:40 Stunden.
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Abbildung 4.22: Wie Abb. 4.17, jedoch nach 11:00 Stunden.
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Abbildung 4.23: Wie Abb. 4.6, jedoch fiir die Simulation 4A4 nach 16:00
Stunden Simulationszeit in der Flache y = —11 km.
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Abbildung 4.24: Wie Abb. 4.23, jedoch nach 16:20 Stunden.
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Abbildung 4.26: Wie Abb. 4.23, jedoch nach 16:50 Stunden.

100

215



Kapitel 4 Konvektive Wolken iiber gegliedertem Geldnde

14»aaahaﬂﬂhn4<baa»haaﬂ%ﬂﬂ%%%%auaaa
b =+ = = > > > PP > > > > > > > >+ S D > > —>—> —> —> —> —> —>

12;4a4444—b—b_’—’—’—’4’—b—b4’4~wa444’4’4’444’4&4’4&

10k

z in km

do v ooa

0 -40 -20 0 20 40 60 80 100
X in km

Abbildung 4.27: Wie Abb. 4.23, jedoch nach 17:10 Stunden.
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Abbildung 4.28: Wie Abb. 4.23, jedoch nach 17:30 Stunden.
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Abbildung 4.29: Flache Konvektion iiber einem symmetrischen Hiigel (oben)
sowie flache und hochreichende Konvektion tiber einem asymmetrischen Hii-
gel mit flachem Leehang (mittig) sowie {iber einem Tal (unten). Stromlinien
flir Gebirgswellen mit einer vertikalen Wellenldnge von 6,3 km sind durch
die durchgezogenen Linien angedeutet, die Grenzfliche zwischen konvekti-
ver Grenzschicht und freier Atmosphére durch die gestrichelten Linien. Die
Buchstaben K und W geben die Orte stérkster Abkiihlung bzw. stéirkster
Erwarmung in der Wellenstrémung wieder.
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4.3.3 Simulation mit symmetrischem Tal

Die Simulation 4A3 zeigt ebenfalls wiederholte Ausbildung hochreichender
konvektiver Wolken, in diesem Fall iiber einem symmetrischen Tal. Der Be-
ginn der Wolkenentwicklung ist nach 9:50 Stunden Simulationszeit festzu-
stellen. Zu diesem Zeitpunkt ist die Gebirgswelle iiber dem Tal in den Ab-
bildungen 4.15 und 4.16 deutlich zu erkennen. Uber der Talsohle ist die
Luft in einer Schicht oberhalb der konvektiven Grenzschicht geséttigt, so
dass eine stratiforme Wellenwolke in einer Hohe von etwa 3km entsteht
(Abb. 4.17). Oberhalb dieser Wolke ist die Luft nahezu feuchtstabil ge-
schichtet. Konvektive Entwicklung setzt daher erst 30 Minuten spéter ein,
zu einem Zeitpunkt, an dem die Wolke bereits 20 km von der Talsohle ent-
fernt, also etwas aulerhalb des Einflussbereiches der Welle liegt (Abb. 4.18).
Der weitere Verlauf der Wolkenentwicklung entspricht wiederum demjenigen
einer typischen Einzelzelle (Abb. 4.19 bis 4.22). ITm Gegensatz zur Stréomung
iiber einem symmetrischen Hiigel, in der sich die stratiformen Wellenwolken
im leeseitigen Abwind tendenziell auflésen, herrscht iiber dem Leehang des
Tales schwache Hebung vor, die die konvektive Wolkenbildung unterstiitzt.
Auflerdem ist die bodennahe Windgeschwindigkeit im Lee des Tales deut-
lich kleiner als im Lee der Hiigel, so dass die Niederschlagszone insgesamt
eher unterhalb des Ambosses verbleibt als in der Simulation iiber einem
asymmetrischen Hiigel.

4.3.4 Eine weitere Simulation

Auch im Fall 4A4 eines Berg-Tal-Berg-Systems liegen die Regionen mit Wol-
kenbildung in den Hebungsgebieten der Gebirgswelle, zum einen direkt iiber
den luvseitigen Hangen bzw. Hiigelkuppen und zum anderen etwas hoher
tiber und leicht stromaufwérts der Talsohle (Abb. 4.23). Wie Abb. 4.24 zeigt,
entwickelt sich die Wellenwolke iiber dem Tal zu einem Cumulus. Im weite-
ren Verlauf zeigen die Schichtwolken an den Bergkuppen nur eine schwache
Verdnderung, wéhrend die konvektive Wolke iiber dem Tal zu einer hochrei-
chenden Einzelzelle wird (Abbildungen 4.25 bis 4.28).

Wie in der Simulation 4A 1 wird eine vertikale Entwicklung der Schichtwol-
ken iiber den Berghéngen durch die oberhalb der Wolken erhohte Stabilitit
in der Gebirgswelle unterdriickt (hier nicht weiter dargestellt). AuBerdem
verdunsten die Wolkentropfen der Schichtwolken in der leeseitig der Hii-
gel absinkenden Luft, was sich in der Stationaritdt der Wolken bemerkbar
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macht. Die Abbildungen 4.23 bis 4.25 zeigen, dass auch die Einzelzelle iiber
der Talsohle in eine Region mit verstdrktem Absinken in mittlerer Hohe
transportiert wird. Aufgrund der riickwértigen Neigung der Phasenlinie in
der Gebirgswelle (vgl. Abschnitt 3.2.5) liegt unterhalb dieser Region ver-
starkten Absinkens jedoch eine bodennahe Region verstiarkter Hebung. Die
konvektive Wolke entwickelt geniigend Auftrieb, um sich innerhalb von 50
Minuten zu einer hochreichenden Einzelzelle iiber dem windzugewandten
Hang des stromabwérts gelegenen Hiigels auszubilden (Abb. 4.26). Wie die
Abbildungen 4.27 und 4.28 zeigen, wandert die Einzelzelle innerhalb von ins-
gesamt 90 Minuten bis tiber die Kuppe des windabgewandten Hiigels hinaus.
Sie geht erst im Lee des Hiigels in ihre Zerfallsphase {iber.

4.3.5 Zusammenfassung

Die Simulationen 4A zeigen charakteristische Auswirkungen von Gebirgs-
wellenstromungen auf die Entwicklung konvektiver Wolken. Die Ergebnisse
aus den Simulationen sind in drei Skizzen in Abb. 4.29 zusammengefasst.
Im oberen Teil der Abbildung ist flache Konvektion iiber einem symmetri-
schen Hiigel skizziert, im mittleren Teil ist die Entwicklung von Einzelzellen
iber einem Hiigel mit flachem Leehang dargestellt und die untere Skizze
zeigt die Wolkenentwicklung tiber einem Tal. In allen drei Skizzen erfolgt
die Anstromung von links.

Sowohl iiber den Hiigeln als auch tiber dem Tal treten Regionen auf, in
denen die Umgebungstemperatur aufgrund der Gebirgswellenstromung ab-
sinkt und die spezifische Feuchte zunimmt, so dass Kondensation eintreten
und Schichtwolken oder flache Cumuli entstehen kénnen. Uber den Hiigeln
liegen die Regionen stérkster Abkiihlung (K) in Bodennéhe, iiber dem Tal
in einer Hohe von etwas weniger als einer halben vertikalen Wellenlange.
In groerer Hohe schlieflen Regionen an, in denen die Lufttemperatur ge-
geniiber dem Grundzustand erhéht und die spezifische Feuchte verringert
ist. Die Luft erwérmt sich iiber den Hiigeln in der Hohe einer halben ver-
tikalen Wellenldnge am starksten, iiber dem Tal in einer Hohe von etwas
weniger als einer vertikalen Wellenlénge. Diese Regionen sind in Abb. 4.29
mit (W) gekennzeichnet. Durch die bodennahe Abkiihlung der Luft und die
dariiberliegende Erwarmung stabilisiert sich die Luftschicht jeweils, so dass
hochreichende Konvektion direkt iiber dem entsprechenden Hindernis unter-
bunden wird. Dies ist in der oberen und in der unteren Skizze zu erkennen.
Wenn die Amplitude der Gebirgswelle und damit die Erwarmung in der
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Hohe nur schwach ausféllt, ist die Stabilisierung zu gering, so dass aus der
flachen Konvektion ungehindert hochreichende Konvektion entstehen kann.
Dieser Fall tritt iber dem asymmetrischen Hiigel auf und ist in der mittle-
ren Skizze dargestellt. Hier findet stromabwirts der Hiigelkuppe aulerdem
nur sehr schwaches leeseitiges Absinken in der bodennahen Stréomung statt.
Im Unterschied dazu herrschen im Lee des symmetrischen Hiigels (obere
Skizze) verstarkte bodennahe Abwinde vor, aufgrund derer sich die flachen
konvektiven Wolken, die iiber dem Hiigel entstanden sind, auflésen, sobald
sie iiber den Leehang gelangen. Wenn die bodennahe Luft {iber dem Lee-
hang eines Tales hingegen angehoben wird (untere Skizze), kann dies dazu
flihren, dass aus den Schichtwolken tiber dem Tal hochreichende Konvektion
entsteht, sobald sich die Wolken tiber dem Leehang des Tales befinden.

Die in Abb. 4.29 zusammengestellten Ergebnisse sind fiir atmosphérische
Bedingungen représentativ, in denen mit méfiiger Konvektion zu rechnen ist.
Weitere, hier nicht dargestellte Simulationsergebnisse zeigen, dass vergleich-
bare Resultate auch in Stromungsregimen mit méfBiger bis starker Konvek-
tion auftreten. Bei starker bis sehr starker Konvektion tritt der Welleneffekt
in den Hintergrund. Hier wird nicht mehr beobachtet, dass die Ausbildung
hochreichender Konvektion aufgrund von Stabilisierungseffekten in Gebirgs-
wellen unterdriickt wird. Gewitterwolken entstehen dann in allen Simulatio-
nen bereits iiber den Hiigeln und Télern.
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5.1 Zusammenfassung

Die vorliegende Arbeit leistet einen Beitrag zur Klarung der Wechselwirkun-
gen von orographisch induzierten Stréomungsphdnomenen mit konvektiven
Wolken. Auf der Grundlage von Simulationen mit dem mesoskaligen Atmo-
spharenmodell KAMM?2 wird speziell die Auswirkung von Gebirgswellen auf
eine Entwicklung konvektiver Wolken untersucht.

Die Simulationen werden unter idealisierten Grundzustandsbedingungen
durchgefiihrt, fiir die die Wolkenentwicklung zunéchst iiber ebenem Gelédnde
betrachtet wird. Der Grundzustand ist jeweils durch eine vertikal konstan-
te Windgeschwindigkeit sowie durch eine konstante Stabilitéit in der freien
Troposphére, die durch eine feste Brunt-Viiséila-Frequenz vorgegeben wird,
gekennzeichnet. Die Brunt-Vaisalé-Frequenzen werden so gewahlt, dass die
Simulationen entsprechend ihrer CAPE-Werte in drei verschiedene Regime
méfiger bis sehr starker Konvektion eingeteilt werden kénnen. Unter méfi-
gen konvektiven Bedingungen entstehen bei CAPE-Werten von etwas mehr
als 1000 J /kg flache, nichtregnende Cumuli. Unter méfigen bis starken kon-
vektiven Bedingungen bei CAPE-Werten von etwas mehr als 2000 J/kg zei-
gen die Simulationen typische Einzelzellen. Unter Bedingungen fiir sehr star-
ke Konvektion mit CAPE-Werten um 4000 J/kg entstehen Multizellen. Fiir
einen quantitativen Vergleich der Ergebnisse mit Literaturwerten wird die
von Weisman und Klemp (1982) definierte Effektivitat S = wq./V2CAPE
verwendet, wobei w,,,q, die in den Simulationen erzielte maximale Vertikal-
geschwindigkeit ist. Gegentiber entsprechenden Werten von Weisman und
Klemp (1982) fallt die Effektivitét der hier simulierten Einzelzellen sowie
der priméren Zellen etwas kleiner aus, die Effektivitat der sekundéaren Zel-
len entspricht den Literaturangaben.
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Unter denselben Bedingungen werden Simulationen auch bei einer verti-
kalen Geschwindigkeitsscherung des Grundstroms durchgefithrt. Qualitativ
unterscheiden sich die Ergebnisse bei méfiger bis starker Konvektion von de-
nen, die bei hohenkonstanter Geschwindigkeit des Grundstroms erzielt wer-
den, nur unwesentlich. Wie auch Weisman und Klemp (1982) zeigen, nimmt
jedoch die Effektivitat der Einzelzellen mit zunehmender vertikaler Wind-
geschwindigkeitsscherung deutlich ab. Unter Bedingungen fiir sehr starke
Konvektion entstehen wiederum Multizellen, wobei nun die Vorticitydyna-
mik wichtig wird. Gegeniiber den mit vertikal konstanter Windgeschwin-
digkeit durchgefithrten Simulationen fithrt die verdnderte Wolkendynamik
zu einer deutlich ldnger andauernden Aktivitdt der priméren Gewitterzel-
len. Die Effektivitat der priméren Zellen erreicht fast die von Weisman und
Klemp (1982) angegebenen Werte, bei den sekundéren Zellen stimmen die
hier erzielten Werte mit den Literaturangaben gut tiberein.

FEinen Schwerpunkt der vorliegenden Arbeit bilden analytische Rechnun-
gen und Modellsimulationen zu Gebirgswellen iiber quasi-zweidimensionalen
Hiigeln und Talern. Ausgehend von der linearen, nach Boussinesq appro-
ximierten Gebirgswellengleichung fiir hydrostatische Stromungen, wird ei-
ne Beziehung fiir die welleninduzierte Stérung der potentiellen Temperatur
formuliert. Dieser Formulierung entsprechend variiert die potentielle Tem-
peratur iiber einem orographischen Hindernis mit der Héhe periodisch. In
einer Luftschicht direkt iiber einem Hiigel nimmt die potentielle Temperatur
ab, in einer dariiber liegenden Schicht nimmt sie wieder zu. Dies fithrt zu
einer Stabilisierung der Strémung iiber dem Hiigel. Uber einem Tal findet in
der unteren Atmosphére hingegen eine Labilisierung statt, erst in gréferer
Hohe wirkt der Gebirgswelleneffekt stabilisierend auf die Stromung. Es wird
gezeigt, wie sich aufgrund der Stérung der potentiellen Temperatur in einer
Gebirgswelle auch der Beitrag zur konvektiv verfiigbaren potentiellen Ener-
gie (CAPE) in ausgewéhlten Hohenintervallen gegeniiber der ungestorten
Atmosphére dndert. Bei vertikal konstanter Geschwindigkeit U und Brunt-
Viiséla-Frequenz N des Grundzustandes sind die Extrema der wellenindu-
zierten Stérung der CAPE durch CAPE,,, = 2U?|Nh/U| gegeben, wobei h
die Hohe des iiberstromten Hindernisses darstellt.

Die analytische Losung fiir die Storung der CAPE wird verwendet, um
Ergebnisse numerischer Simulationen quasi-stationirer Gebirgswellen iiber
glockenférmigen Hiigeln und Télern bei verschiedenen Hohen h der Hinder-
nisse und konstantem N und U des Grundzustandes zu validieren. Es zeigt
sich, dass die analytischen Rechnungen von den Simulationen bei dimensi-
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onslosen Hohen |[Nh/U| < 0,5 sowohl bei einer Gleitbedingung als auch bei
einer Haftbedingung am unteren Rand des Modells recht gut wiedergeben
werden. In den simulierten Féllen zeigen die Gebirgswellen insgesamt ein
lineares oder schwach nichtlineares Verhalten, es treten noch keine Stau-
punkte in der Stromung auf. Weitere Simulationen zeigen, dass die Ampli-
tuden von Gebirgswellen iiber Hiigeln und Tilern deutlichen Anderungen
unterliegen, wenn das Aspektverhdltnis a,/aq zwischen den charakteristi-
schen Léngen des stromaufwérts und des stromabwérts liegenden Hanges
von 1 abweicht. Im Besonderen zeigen systematische Simulationen von Ge-
birgswellen iiber glockenférmigen Hiigeln, dass die Storung der CAPE mit
kleiner werdendem Aspektverhéltnis, also bei zunehmender charakteristi-
scher Lange des Leehanges, schwécher wird. Diese Abnahme der Stérung
der CAPE ist zudem abhéngig von der Stabilitat der Atmosphére, also vom
Wert der Brunt-Viisild-Frequenz der ungestorten Stromung. Beispielsweise
ist {iber einem symmetrischen Hiigel der Hohe A = 500m fiir N = 0,01s!
und U = 10m/s CAPE,, = 100J/kg. Uber einem Hiigel mit viermal lin-
gerem Leehang, also bei a,/aq = 0,25, liegt der Extremwert der Stérung
der CAPE noch bei 74 J/kg.

Ergénzend zu den Simulationen mit konstanter Windgeschwindigkeit U
und Brunt-Viisélad-Frequenz N des Grundzustandes werden Simulationen
durchgefiihrt, in denen die Atmosphére durch drei iibereinander liegende
Luftschichten mit eigenen Brunt-Viisala-Frequenzen approximiert wird. Die
unterste Luftschicht représentiert eine konvektive Grenzschicht, in der die
Brunt-Vaiséla-Frequenz Null ist, die mittlere Schicht bleibt wie gehabt und
in der obersten Schicht wird die Brunt-Viiséld-Frequenz so gewahlt, dass
die Temperatur mit der Hohe nahezu konstant ist, so dass diese Schicht
einer Tropopausenregion entspricht. Aus den Simulationsergebnissen wird
die Konvektive Hemmung (CIN) iiber den Hindernissen bei verschiedener
Grenzschichtfeuchte bestimmt. Die Ergebnisse zeigen je nach Feuchtegehalt
der Grenzschicht und Auspriagung der Gebirgswellen unterschiedliches Ver-
halten der konvektiven Hemmung. So ist festzustellen, dass die konvektive
Hemmung bei geringer Grenzschichtfeuchte in einer Gebirgswelle mit einer
vertikalen Wellenldnge von 6,3 km iiber Hiigeln tendenziell grofler ist als in
der ungestorten Atmosphére stromauf der Hiigel. Bei zunehmender Grenz-
schichtfeuchte bzw. groferer vertikaler Wellenldnge der Gebirgswellen fillt
die konvektive Hemmung jeweils im Luv der Hiigel deutlich ab und erreicht
im Lee maximale Werte, so dass davon auszugehen ist, dass eine Initiierung
konvektiver Wolken durch die Gebirgswellenstromung vor allem luvseitig
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der Hiigel gefordert und leeseitig verhindert wird. Uber Télern zeigt sich ein
entgegengesetzter Effekt, d. h. die CIN ist in der Regel im Luv etwas grofer
und im Lee etwas kleiner als in der ungestorten Atmosphére. Zusétzliche
Simulationen einer Stromung tiber einer hintereinander angeordneten Ab-
folge eines Hiigels, eines Tales und eines weiteren Hiigels zeigen, dass sich
die Minima der CIN, die in einer ruhigen Atmosphére iiber den Hiigelkup-
pen liegen, in einer Gebirgswellenstromung deutlich ins Luv der Hiigel bzw.
sogar bis in den Bereich der Talsohle verlagern.

Die Entwicklung konvektiver Wolken in Gebirgswellenstromungen wird
fir méafige konvektive Bedingungen bei CAPE-Werten von etwas mehr als
1000 J/kg dargestellt. In den Simulationen entstehen Wolken vorwiegend
in den Regionen welleninduzierter Abkiihlung oberhalb der Hiigel und Té-
ler. Den Ergebnissen zufolge héngt die weitere Entwicklung der Wellenwol-
ken zum einen entscheidend von der welleninduzierten Stabilisierung in den
Luftschichten tiber den Wolken und zum andern auch davon ab, ob sich die
Wolken im Lee der Hindernisse in absinkender Luft befinden oder nicht.
Uber einem symmetrischen Hiigel, bei einer deutlichen welleninduzierten
Stabilisierung der Luft oberhalb des Hiigels und ausgepréigtem leeseitigem
Absinken entsteht keine hochreichende Konvektion, wahrend tiber einem
asymmetrischen Hiigel mit verlangertem Leehang und damit schwécherer
welleninduzierter Stabilisierung und geringerem leeseitigem Absinken bei
sonst gleichen Bedingungen typische Einzelzellen beobachtet werden. Uber
einem Tal entwickeln sich die Wellenwolken in einem schwachen Hebungsge-
biet iiber dem Leehang des Tals in einiger Entferung stromabwarts der Tal-
sohle zu konvektiven Einzelzellen. Nicht dargestellte Simulationen zeigen,
dass die beiden beschriebenen Effekte (a) der welleninduzierten Stabilisie-
rung und (b) des leeseitigen Absinkens auch noch bei méfiger bis starker
Konvektion zu einer Unterbindung konvektiver Wolkenbildung iiber sym-
metrischen Hiigeln fithren kénnen, bei starker bis sehr starker Konvektion
verlieren die Effekte an Bedeutung. Gewitterwolken entstehen dann in allen
Simulationen.

5.2 Diskussion und Ausblick

Aufgrund der Vielzahl an orographisch induzierten Prozessen, die in einer
stark gegliederten Mittelgebirgsregion oftmals gleichzeitig auftreten und die
Ausbildung konvektiver Wolken beeinflussen, ist es haufig nicht moglich,
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Ort, Zeitpunkt und Auspragung einzelner Wolken mit der gewiinschten Ge-
nauigkeit zu prognostizieren. Um die Auswirkung orographischer Effekte
auf die Wolkenbildung besser zu verstehen, sind daher detaillierte Bewertun-
gen der entsprechenden Prozesse und ihrer Wechselwirkung mit konvektiven
Wolken notwendig. Da die Wirkungsweisen einzelner Prozesse in realitéts-
nahen Fallstudien aufgrund der hohen Komplexitat der Vorgénge oftmals
nicht isoliert betrachtet und ausgewertet werden kénnen, wurde der Schwer-
punkt der vorliegenden Arbeit auf die Durchfiihrung stark idealisierter Stu-
dien zu einem speziellen Phanomen, der Wechselwirkung von Gebirgswellen
mit konvektiven Wolken, gelegt. Die Ergebnisse legen nahe, dass der Ge-
birgswelleneffekt vor allem durch eine Verdnderung der Auslosebedingun-
gen konvektiver Wolken gegentiber einer Situation ohne Gebirgswellen zum
Ausdruck kommt. Auerdem reicht die durch Gebirgswellen induzierte Ver-
dnderung der Stabilitdt und der Windverhéltnisse bodennaher Luftschichten
aus, um den Lebenszyklus konvektiver Wolken iiber orographischen Hinder-
nissen mafigeblich zu beeinflussen. Um jedoch zu einer ausfiihrlicheren und
realistischeren Einschétzung zu gelangen, ist eine Fortsetzung der Studien
notwendig. Dabei sollte zunéchst auch bei den Gebirgswellenstromungen der
FEinfluss einer vertikalen Geschwindigkeitsscherung des Grundstroms unter-
sucht werden, auflerdem sollte die Entwicklung der konvektiven Grenzschicht
und ihr Einfluss beispielsweise durch Simulationen von Tagesgéngen realisti-
scher umgesetzt werden. Damit lielen sich fiir geeignete Bedingungen erste
Vergleiche der Ergebnisse aus Modellsimulationen konvektiver Wolken in
Gebirgswellenstromungen mit entsprechenden Beobachtungen durchfiithren.
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Anhang A

Das mesoskalige
Simulationsmodell KAMM?2

A.1 Grundgleichungen

KAMM?2 ist ein vollkompressibles, nicht-hydrostatisches Stromungsmodell,
das speziell zur Simulation mesoskaliger Prozesse am Institut fiir Meteorolo-
gie und Klimaforschung in Karlsruhe entwickelt wurde. Das Gleichungssys-
tem zeichnet sich dadurch aus, dass die quasilinearen Modellgleichungen in
einen Grundzustand, einen Referenzzustand und Abweichungen davon auf-
gesplittet werden. Der Referenzzustand ist quasi-stationér, geostrophisch,
hydrostatisch, trocken und frei von Wéarmequellen, der Grundzustand ist zu-
dem ruhend. Fiir den Grundzustand gelten daher die hydrostatische Grund-
gleichung und die Zustandsgleichung in der Form

1
0=—— Vpo—g (Al)
Po
po = po I To (A.2)

mit der Dichte py und dem Druck pg des Grundzustands, der Schwerebe-
schleunigung g und der spezifischen Gaskonstanten fiir trockene Luft R;.
Aus den Forderungen folgt, dass sich die Temperatur Ty des Grundzustands
nur linear mit der Héhe dndern kann. Zur Initialisierung des Grundzustands
werden daher Druck und Temperatur in einem Referenzniveau sowie ein li-
nearer Temperaturgradient vorgegeben.
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Den Referenzzustand beschreiben die folgenden Gleichungen

1

0=-——Vp,— 2 g—20xv, (A.3)
Po Po

Py _ Py _ Ty (A.4)

po po To

Hier sind pg, pg, Ty und vg Dichte, Druck, Temperatur und Windvektor
des Referenzzustands und € der Vektor der Winkelgeschwindigkeit der Er-
de. Zur Initialisierung des geostrophischen Referenzzustands werden ent-
sprechende Wind- und Temperaturfelder Vorgegeben, die beispielsweise aus
einem Radiosondenaufstieg abgeleitet werden.

Die prognostischen Gleichungen fiir die Reynolds-gemittelten Komponen-
ten des Windvektors v = (@, 9, w) und der Abweichungen der Temperatur
T und des Druckes p vom Referenzzustand, die in KAMM2 programmiert
sind, lauten

ov

N 1
C VYAV YV = —— V-
ot Po

VA

Tgo20x(vov,)  (AS)

or _ —
E—I—\_I'VT-FV-V/T/—I—\_/-V(TO—I—TQ):

_ R
(lwalw +leale + Q) — =L Ty V- v (A.6)
PoCy Cy

0 N
£+V-V;ﬁ+v-v’p’—p0\’f~g:

R - - ~ c
Tf (lwdl'w + ledIe + Q) -2 Po V-

v v

<

(A7)

Zusétzlich berechnet man p aus der diagnostischen Zustandsgleichung

p p T R bd Pw  Pe

LD (d—1)pd+p+p (A.8)
R, PO Po PO

Ry bezeichnet die spezifische Gaskonstante der feuchten Luft, R4 die von

Wasserdampf, ¢, und ¢, sind die spezifischen Warmen bei konstantem Druck

bzw. Volumen, [,,4 und /.4 die Umwandlungswarmen bei Phaseniibergéngen
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von Wasserdampf zu Wasser bzw. zu Eis. Die Partialdichten von Wasser-
dampf pg, von Fliissigwasser p,, und von Eis p, sowie die Phasenfliisse I,
und I, werden im Wolkenmodul von Seifert (2002) berechnet (siehe unten).
Eine Spezifizierung weiterer Wirmequellen @ wird hier nicht vorgenommen.
Zur Ableitung der Gleichungen sei auf Forstner und Adrian (1998), Baldauf
(2003) sowie auf Seifert (2002) verwiesen.

A.2 Turbulenzparametrisierung

Die turbulenten Fliisse werden nach einer Schlieung 1,5ter Ordnung para-
metrisiert. Dazu werden die Impuls- und Wérmefliisse durch

vivi = -K,, (Vv + vV — gv : \'IE) (A.9)
vIT' = ~K,VT (A.10)

ausgedriickt. E ist der Einheitstensor. Druckkorrelationen der Form v/p’
werden nicht beriicksichtigt. In diesen Ansétzen werden die Diffusionsko-
effizienten K, und K} in Abhéngigkeit von der turbulenten kinetischen
Energie (TKE)

1 1
E = §V/ v = §U/U/ + v+ w'w’ (A.11)
durch
K = c, I, BY? (A.12)
Ko
K, = A13
hE N (A13)

mit ¢, = 0,55 und einer turbulenten Prandtl-Zahl von Np, = 1 /3 formu-
liert. Fiir den Mischungsweg I,, wird ein modifizierter Ansatz von Blackadar
und Tennekes (1968) mit I, = 100m verwendet (sieche Baldauf, 2003; Sei-
fert, 2002; Dotzek und Emeis, 1994).
Fiir die turbulente kinetische Energie wird eine zusétzliche prognostische
Gleichung gelost. Diese lautet
oF

E+\_/~VE—V~(K}LVE):P+G—€ (A14)
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Hier bezeichnen P den Scherungsterm, G den Auftriebsterm und e den Dis-
sipationsterm. In Gl. (A.14) ist die turbulente Diffusion bereits tiber einen
Gradientansatz parametrisiert. Die Terme auf der rechten Seite haben die
folgende Form

oy, 2 01y 2 o,
P=(K,|l—--—)+ZFE Al
( m (8xk 3 8&61) + 3 > 8xk ( 5)

_ 100 0qu 04
E2
€= CeKim (Al?)

mit ¢, = 0,088. § bezeichnet das Ensemblemittel der potentiellen Tempera-
tur. Der Faktor Ag lautet

1 lwaqa Ril2 ,da -
Ac=-(1 4 (1 wd ! A18
¢ 9< +RdT)< T RT? (A-18)

Nach Seifert (2002) folgt die Beriicksichtigung der Mischungsverhéltnisse
dr = pr/p mit k = d,w,e (fiir Wasserdampf, Fliissigwasser und Eis) bei
der Parametrisierung des Auftriebsterms den Arbeiten von Klemp und Wil-
helmson (1978), die ein dhnliches TKE-Modell verwenden, allerdings mit
einem lokalen Ansatz fiir den Mischungsweg.

A.3 Grundgleichungen des Wolkenmoduls

Das von Seifert (2002) entwickelte Wolkenmodul basiert auf einem Zwei-
Momenten-Verfahren, dem Bilanzgleichungen fiir die Anzahl- und Massen-
dichten der Partikelensemble von Wolkentropfen (c), Regentropfen (r), Wol-
keneis (i), Graupeln (g) und Schnee (s) zugrunde liegen. Diese werden durch
eine weitere Bilanzgleichung fiir die Wasserdampfpartialdichte py erginzt.
Die Anzahldichten fiir die einzelnen Partikelensemble werden mit Nj, be-
zeichnet, die Massendichten mit Ly, wobei k = ¢, r, i, g und s ist. Es ist
pw =Le+ L, und p. = L; + Ly + Ls. Auf der rechten Seite der unten an-
gegebenen Bilanzgleichung fiir die Wasserdampfpartialdichte pg stehen die
Quellterme fiir den Wasserdampf, die zu einem Phasenfluss Iy = —1I,, — I,
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beitragen. Dabei ist der Phasenfluss durch Prozesse, an denen Hydrome-
teore in fliissiger Form beteilligt sind, dem Term —I, und der Phasen-
fluss durch Prozesse, an denen gefrorene Hydrometeore beteilligt sind, dem
Term —1I, zuzurechnen. Die Bilanzgleichungen fiir die Wasserdampfpartial-
dichte und die Massendichten der Hydrometeore lauten unter Beriicksich-
tigung der Nukleation (nuc), Kondensation/Verdunstung (cond), Depositi-
on/Sublimation (dep), Verdunstung (eva), von homogenem bzw. heteroge-
nem Gefrieren (freeze), Autokonversion (au), Akkreszenz (ac), Selbsteinfang
(sc), Schmelzen (melt) sowie der Kollisionen, an denen Eispartikel beteilligt
sind (coll), der Konversion der Eis- bzw. Schneepartikel nach Graupel (conv)

und der Eismultiplikation (splint) wie folgt

op
TV () =V - (KnVpa) =
oL, aL; oL, oL oL,
ot nuc ot ot cond ot dep ot dep
8L oL, oL, oL,
— — - —= A.19
8t dep ot eva ot eva ot eva ( )
0L, 0
-(vL.) -V - (K,VL —(Ve1Le) =
ot (V ) = V- (KpV C) =+ 02 (Uc,l 0)
oL, oL, oL, oL, oL,
ot nuc ot cond ot au ot ac ot freeze
OL; oL, oL, oL (A.20)
ot coll,ic ot coll,sc ot coll,gc ot melt
OL, _ 0 OL,
ot +V-(VL,) -V - (K,VL,) + 9 —(Up1L,) = 5 e
oL; 0Ly aL 0L 8L
ot coll,ir ot coll,sr at coll,gr ot melt at melt,gc
oL, oL, oL, oL, oL,
- = — A21
ot melt,gr ot melt ot - ot ac ot eva ( )
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6Li 0 aLz
(VL) = V- (KpVL;) + - (vi1Li) =
g Y (OL) = V(KL + go(mal) = G|
OL;|  OL. oL| oL OL;
ot dep ot freeze ot coll,ii ot coll,si ot coll,gi
| OL; | OL; OL; OL; oL,
ot coll,ic ot coll,ir ot splint,sc ot splint,sr ot splint,gc
oL, oL oL oL
" (A.22)
ot splint,gr ot conv,icg ot conv,irg ot melt
0L 0
(FLy) =V - (KRV L) + —(0s 1 L) =
5 +V. (VL) = V- (K,V S)—&—az(vs,l s)
OL|  OLi| 9L OL,
ot dep ot coll,ii ot coll,si ot coll,gs
. 9L, OL, L L
ot coll,sc ot coll,sr ot splint,sc ot splint,sr
oL oL oL oL
+ s s s s (A23)
ot conv,scg ot conv,srg ot melt ot eva
oL, ) oL
— + V- (¥vL,) -V - (Ky,VL ——(vg1Lg) = =2
o1 + (VL) (Kn g)JFaZ(vg,l 9) ot v
L, L OL; CoL| 9L,
ot freeze ot splint,gc ot splint,gr ot coll,gi ot coll,gs
0Ly, 0L oL, oL, oL,
ot coll,gc ot coll,gr ot conv,icg ot conv,irg ot conv,scg
oL, oL, oL, oL, oL,
ot conv,srg ot melt,gc ot melt,gr ot melt ot eva
(A.24)

Die Formulierung der mittleren Fallgeschwindigkeiten vy, 1 (mit k = ¢, r, 4, g
und s) fir die Sedimentationsfliisse ¥ 1 Ly, sowie der einzelnen Quellterme
auf den rechten Seiten der Gleichungen wird ausfiihrlich in Seifert (2002)
behandelt und kann hier nicht wiedergegeben werden. Die Bilanzgleichungen
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fir die Anzahldichten der Hydrometeore in den einzelnen Partikelklassen
lauten

ON, 0
. _Nc — (K ]\fC — (U, Nc —
o5V (ON) = V- (KR VN + - (5c0Ve)
L N ON| 2 0L.| 1 9L, AN,
ot nuc ot sc x* Ot au Te ot ac ot freeze
ON. ON, ON.| 0N, (A2
ot coll,ic ot coll,sc ot coll,gc ot melt
ON.,. 0 ON, 2 0L,
-(¥N,) = V- (K, VN, 5o N,) = l
gr TV TNV ARV o OnoNe) = 5 o
L LoL| | 9N, ON, ON, ON,
Ty ot ot eva ot freeze ot coll,ir ot coll,sr
LON| o oN| 9N, 0N, 0N,
ot coll,gr ot melt ot melt,gc ot melt,gr ot melt
(A.26)
ON; 0 1 ON;
. _Ns - (K, Ns — (Vs Ns = -3
5V (TN = V- (KR VN,) + 5 (1,0N) 7 |
L 9N AN, 0N _oN,
ot coll,ss ot coll,gs ot splint,sc ot splint,sr
aNS aNs aNS a-ZV'S
N (A.27)
ot conv,scg ot conv,srg ot melt ot eva
N, ) oN, N,
T LV (TN, =V (K VN )+ —(T50N,) = =2 —
a1 +V-(VNg)=V-(Kp,V g)+8z (0g,01Ng) ot |~ ot o
ON; ON; ON; ON,
ot splint,gr ot conv,icg ot conv,irg ot conwv,scg
0N, N, N, ON, (A28)
ot conv,srg ot melt,gc ot melt,gr ot melt
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“(VN;) = V- (KR VN;) + o= (05,0N;) =
5V (ON) = V(TN + o) = |
ON., ON; ON; ON; ON;
ot freeze ot coll,ii ot coll,st ot coll,gi ot splint,ic
+ ON; ON; ON; ON;
ot splint,ir ot splint,sc ot splint,sr ot splint,gc
ON, ON; ON; ON,
n (A.29)
ot splint,gr ot conv,icg ot conv,irg ot melt

In einigen Quelltermen treten die mittleren Massen der Partikelensemble
auf. Diese werden als Quotienten der Anzahl- und Massendichten in der
Form T = Li/Ny mit k = ¢, r, 4, g und s gebildet. z* bezeichnet die
Trennmasse von Wolken- und Regentropfen. Fiir eine weitere Spezifikati-
on der Quellterme sowie der Geschwindigkeiten vy, o sei auch hier auf Seifert
(2002) verwiesen.

A.4 Die numerische Umsetzung

Die KAMM2-Gleichungen sind auf einem gelédndefolgenden Koordinaten-
system umgesetzt. Als Rechengitter wird ein Arakawa-C-Gitter verwendet.
Um Rechenzeit zu sparen, wird ein Zeitsplitting in einen Schallzeitschritt,
einen Diffusionszeitschritt und einen Advektionszeitschritt vorgenommen
und die Terme der partiellen Differentialgleichungen (A.5) bis (A.7) sowie
der Gl. (A.14) entsprechend den einzelnen Zeitschritten zugeordnet. Die Ma-
xima fiir die jeweiligen Zeitschritte werden durch die Courant-Bedingungen
bestimmt. Die Zeitdiskretisierung fiir den Advektionszeitschritt wird nach
dem Eulerschen Verfahren erster Ordnung durchgefithrt. Um die partiel-
len Differentialgleichungen (A.19) bis (A.29) numerisch zu lésen, wird ein
Operatorsplitting verwendet, d.h. die einzelnen Terme jeder Differential-
gleichung werden innerhalb eines Advektionszeitschrittes nacheinander be-
rechnet (Seifert, 2002). Damit héngt das Ergebnis der Simulation allerdings
von der Reihenfolge ab, in der die mikrophysikalischen Prozesse angeord-
net sind. Zur Behandlung der seitlichen Rénder wird in KAMM?2 fiir die
meisten Variablen die Sommerfeld-Ausstrahlungsrandbedingung verwendet,
am Oberrand wird eine Rayleigh-Dampfungsschicht angewandt. Am unteren
Rand wird eine Gleit- oder eine Haftbedingung verwendet.
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Abbildung B.1: (a) Potentielle Temperatur ¢ in K, (b) Stérung der potentiel-
len Temperatur ¢’ in K und (c) Stérung der CAPE im Intervall (Hy, Hy) fiir
die Konfiguration 3P0 nach 12 Stunden Simulationszeit. Die Orographie ist
schwarz ausgefiillt dargestellt, die Grenzfliche zwischen konvektiver Grenz-
schicht und freier Troposphére ist durch eine gestrichelte Line markiert.
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Abbildung B.2: Wie Abb. B.1, jedoch fir die Konfiguration 3P1.
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Abbildung B.3: Wie Abb. B.1, jedoch fiir die Konfiguration 3P2.
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Abbildung B.4: Wie Abb. B.1, jedoch fiir die Konfiguration 3Q0.
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Abbildung B.5: Wie Abb. B.1, jedoch fiir die Konfiguration 3Q1.
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Abbildung B.6: Wie Abb. B.1, jedoch fiir die Konfiguration 3Q2.
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Abbildung B.7: Wie Abb. B.1, jedoch fiir die Konfiguration 3R0.
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Abbildung B.8: Wie Abb. B.1, jedoch fir die Konfiguration 3R1.
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Abbildung B.9: Wie Abb. B.1, jedoch fiir die Konfiguration 3R2.
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Abbildung B.10: Wie Abb. B.1, jedoch fir die Konfiguration 3S0.
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Abbildung B.11: Wie Abb. B.1, jedoch fir die Konfiguration 3S1.
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Abbildung B.12: Wie Abb. B.1, jedoch fir die Konfiguration 3S2.
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Abbildung B.13:
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Wie Abb. B.1, jedoch fiir die Konfiguration 3T0.
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Abbildung B.14: Wie Abb. B.1, jedoch fiir die Konfiguration 3T1.
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Abbildung B.15: Wie Abb. B.1, jedoch fiir die Konfiguration 3T2.
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Abbildung B.16: Wie Abb. B.1, jedoch fiir die Konfiguration 3U0.
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Abbildung B.17: Wie Abb. B.1, jedoch fiir die Konfiguration 3U1.
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Abbildung B.18: Wie Abb. B.1, jedoch fiir die Konfiguration 3U2.
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Abbildung B.19: Wie Abb. B.1, jedoch fiur die Konfiguration 3V0. In (c) ist
die Storung der CAPE fiir das Intervall Iy angegeben. Vgl. auch Abb. 3.7.

254



100f g S f~

CAPE’ in J/kg

|
o
|
N
o
o
\S)
ol

Abbildung B.20: Wie Abb. B.19, jedoch fiir die Konfiguration 3V1.
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Abbildung B.21: Wie Abb. B.19, jedoch fiir die Konfiguration 3V2.
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Abbildung B.22: Wie Abb. B.19, jedoch fiir die Konfiguration 3W0.
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Abbildung B.23: Wie Abb. B.19, jedoch fiir die Konfiguration 3W1.
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Abbildung B.24: Wie Abb. B.19, jedoch fiir die Konfiguration 3W2.
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Abbildung B.25: CIN bei entsprechenden Werten des Mischungsverhéltnis-
ses r in der konvektiven Grenzschicht fiir die Simulation 3P0 nach 12 Stun-
den Simulationszeit. Zum Vergleich ist die CIN einer ungestérten Referenz-
situation eingetragen. Siehe dazu die Beschreibung im Text.
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Abbildung B.26: Wie Abb. B.25, jedoch fiir die Konfiguration 3Q0.
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Abbildung B.27: Wie Abb. B.25, jedoch fiir die Konfiguration 3P1.
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Abbildung B.28: Wie Abb. B.25, jedoch fiir die Konfiguration 3Q1.
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Abbildung B.29: Wie Abb. B.25, jedoch fiir die Konfiguration 3P2.
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Abbildung B.30: Wie Abb. B.25, jedoch fiir die Konfiguration 3Q2.
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Abbildung B.31: Wie Abb. B.25, jedoch fiir die Konfiguration 3RO.
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Abbildung B.32: Wie Abb. B.25, jedoch fiir die Konfiguration 3S0.
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Abbildung B.33: Wie Abb. B.25, jedoch fiir die Konfiguration 3R1.
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Abbildung B.34: Wie Abb. B.25, jedoch fiir die Konfiguration 3S1.
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Abbildung B.35: Wie Abb. B.25, jedoch fiir die Konfiguration 3R2.
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Abbildung B.36: Wie Abb. B.25, jedoch fiir die Konfiguration 3S2.
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Abbildung B.37: Wie Abb. B.25, jedoch fiir die Konfiguration 3T0.
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Abbildung B.38: Wie Abb. B.25, jedoch fiir die Konfiguration 3UO0.
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Abbildung B.39: Wie Abb. B.25, jedoch fiir die Konfiguration 3T1.
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Abbildung B.42: Wie Abb. B.25, jedoch fiir die Konfiguration 3U2.
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